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Los salares son extensiones planas de terreno formadas por la evapo-concentracion de sales.
Se localizan mayoritariamente en el Altiplano Andino, en la zona central de los Andes y son
la base de ecosistemas altamente vulnerables, los cuales estan sustentados por la producciéon
bentoénica primaria que en parte estd controlada por los procesos de intercambio de calor,

masa y moméntum entre la laguna y la atmosfera, los que han sido poco estudiados a la
fecha.

El objetivo del trabajo es analizar la variacion intradiaria de los procesos termodinamicos
e hidrodindmicos que ocurren en la interfaz aire-agua de la laguna principal del Salar del
Huasco, en la Region de Tarapaca (20° 19’407 S, 68° 51°25” O, 3800 m.s.n.m), y explicar los
flujos de masa, calor y momentum entre la laguna y la atmosfera. Para ello, se llevaron a
cabo dos campanas de mediciones en terreno en el Salar del Huasco, en las cuales, mediante
un anemometro sénico con sensor de gases incorporado, una estacion meteoroldgica estandar
y sensores en el agua; se midieron series de tiempo de velocidad viento, temperatura del aire
y del agua, y radiacion, entre otras variables. Las mediciones obtenidas mostraron periodos
tranquilos de viento durante las noches y las mananas variando a periodos ventosos después
de mediodia, con velocidades que sobrepasaron los 12 m s~ !; la temperatura minima en ambas
campanas estuvo en torno a los -10°C' y la maxima en torno a los 15°C'; la evaporacion media
sobrepasé los 4 mm dia™'; y se observo la formaciéon de hielo sobre la laguna durante las
noches.

El anélisis de esta informacion se centrd en la caracterizacion y cuantificacion del efecto de
las forzantes principales del sistema (viento y radiacion de onda corta) en los procesos de
transporte vertical de masa y calor entre la atmosfera y el agua, con énfasis en las parame-
trizaciones de la estabilidad atmosférica y rugosidad superficial. Ademas, el anélisis de las
mediciones de terreno permitié desarrollar dos metodologias para cuantificar la temperatura
superficial de la laguna, basadas en perfiles no estables de temperatura atmosférica y el ba-
lance de energia superficial que considera una modelacion de la formacion y derretimiento del
hielo. Estos resultados permiten estimar los coeficientes de transporte de masa y calor entre
la atmosfera y la laguna, los que son ttiles para comparar el sistema estudiado con otros
sistemas similares, y obtener informacion de flujos turbulentos y de procesos de transporte.

Se concluye que la principal forzante en los procesos de transferencia de masa, moméntum y
calor es el viento, condicionado a la existencia de una interfaz aire-agua en la superficie, la
cual a su vez esta sujeta al balance de energia superficial en la laguna.
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asi que no escribiré nada acd.
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Capitulo 1

Introduccion

Los salares son extensiones planas de terreno que se ubican en el punto més bajo de cuencas
cerradas o endorreicas del Altiplano, y son alimentados por aguas subterrdneas que afloran
en el perimetro de estos. Se forman por la evaporacion de agua con alta concentracion de sal,
que queda depositada en la superficie del terreno y usualmente poseen lagunas terminales
(Herrera et al., 2009; de la Fuente & Nino, 2010). Los salares se ubican mayoritariamente en
el Altiplano de la cordillera de los Andes central, que es una region compartida entre Per,
Bolivia, Argentina y Chile.

Las caracteristicas geomorfologicas y ambientales de estos lugares permiten el desarrollo de
ecosistemas altamente vulnerables y tinicos, ubicados en pleno desierto cordillerano. Muchas
de las especies que habitan los humedales asociados a los salares estan en estado de riesgo de
conservacion, como distintas especies de flamencos (Phoenicoparrus andinus, Phoenicoparrus
chilensis y Phoenicoparrus jamesi); zorros culpeos altiplanicos (Lycaloper culpaeus andinus)
y vizcachas (Lagidium viscacia), en el caso de la fauna y la yareta (Azorella compacta) en el
caso de la flora (Navarro et al., 2016; Lucherini, 2016; Bernal, 2016; BirdLife International,
2016a,c,b).

La base trofica de estos ecosistemas es la produccién béntica primaria, que ocurre en la capa
superficial de los sedimentos de fondo de las lagunas (de la Fuente, 2014). El desarrollo de
especies bentonicas esta estrechamente asociado a los procesos termodinamicos e hidrodina-
micos que gobiernan los flujos de masa, momentum y calor intercambiados entre la atmosfera
y la columna de agua (de la Fuente, 2014).

Un primer modelo conceptual para el estudio de la dindmica del ecosistema indica que el
rol del transporte horizontal en las lagunas es secundario, de manera que el andlisis debiera
centrarse primero en los flujos verticales de masa y calor. En ese sentido, las lagunas terminales
de este tipo de sistemas tienen dos interfaces igualmente importantes en las que ocurren
los procesos de transporte de masa, calor y momentum: la interfaz agua-sedimentos y la
interfaz aire-agua. Esta tltima esta intimamente modulada por la dindmica en la capa limite
atmosférica y en particular a su capa inferior, denominada capa atmosférica superficial, que
corresponde aproximadamente al 10 % inferior de la capa limite (Garratt, 1992).



Si bien el estudio de capas limites se remonta a los estudios de Prandtl a inicios del siglo
XX (Prandtl, 1904), sélo a mediados de ese siglo Monin (1954), Obukhov (1954, 1971) y
Montgomery (1948) comenzaron a estudiar de forma teorica la dindmica que ocurre en la capa
limite atmosférica. Debido a la complejidad técnica de las mediciones, recién en la década
de 1970 aparecieron los primeros estudios experimentales y de terreno de la turbulencia en
la capa atmosférica superficial (Aubinet et al., 2012). Desde entonces, muchos procesos de
transporte entre la atmosfera y la superficie han podido ser analizados sin tener que intervenir
en la interfaz entre ambos medios, gracias a que en la capa atmosférica superficial los flujos
turbulentos no varian significativamente con la altura (Aubinet et al., 2012), lo que permite
medir transporte de calor, momentum o intercambio de gases lejos de la superficie.

La mayoria de anélisis de los procesos de transporte en la interfaz aire-agua se ha llevado a
cabo sobre el mar y sobre grandes cuerpos de agua continentales (Csanady, 1990; Garratt,
1992). A pesar de la importancia medioambiental que tienen dichos procesos sobre los cuer-
pos de agua, éstos han sido poco estudiados en humedales y lagunas continentales someras
(Biermann et al., 2014; de la Fuente & Nifio, 2010; de la Fuente, 2014; Li et al., 2015; Mam-
marella et al., 2015; Venélédinen et al., 1998), y en particular en lo que respecta a variacion
intradiaria y en su relacion con la estabilidad de la capa atmosférica superficial.

El propésito de este trabajo es realizar una caracterizacion general de los procesos termohi-
drodindmicos que ocurren en la interfaz aire-agua de la laguna principal del Salar del Huasco,
en la zona norte de Chile (Figura 1.1).

Figura 1.1: Iméagenes del Salar del Huasco. Octubre-Noviembre 2015. En A) Vista general de la
laguna principal. En B) se observa la laguna con una colonia de flamencos en la orilla. En C)
una llama (Lama glama glama) pastando cerca de una de las vertientes locales. En D) vizcachas
(Lagidium viscacia) al atardecer. Fotografias de Jonds Valdivieso.



1.1. Objetivos

1.1.1. Objetivo general

Caracterizar los procesos termohidrodindmicos que ocurren en la interfaz aire-agua del Sa-
lar del Huasco, en la Region de Tarapacé, Chile, en base a mediciones en terreno a nivel
intradiario.

1.1.2. Objetivos especificos

e Analizar la estabilidad atmosférica del Salar del Huasco e identificar las forzantes at-
mosféricas principales que afectan el transporte vertical de masa y calor entre la laguna
y la atmosfera.

e Analizar la variacion de los flujos turbulentos de calor, momentum y masa sobre la
laguna.

e Realizar un balance energético superficial en la laguna, que incluya la formacién y
derretimiento de la capa de hielo que se forma sobre ésta.

1.2. Organizacion del informe

El presente trabajo se estructura de la siguiente forma:

e Capitulo 2: Marco Teérico.

Este capitulo presenta la teoria béasica utilizada para cuantificar los flujos turbulentos,
a través del método de covarianza turbulenta.

e Capitulo 3: Metodologia.

Describe de las campanas en terreno efectuadas, las hipdtesis planteadas y el procesa-
miento de datos en funcion de lo estipulado en el marco tedrico.

e Capitulo 4: Resultados.

Muestra tanto los datos directos de las mediciones como los resultados del procesamien-
to posterior.

e Capitulo 5: Discusion y Conclusiones.

Discute los resultados y el analisis, y compara lo obtenido con otros estudios similares.



Capitulo 2

Marco Teo6rico

2.1. Flujos turbulentos intercambiados entre el aire y el
agua

2.1.1. Fundamento teérico del método de covarianza turbulenta

La siguiente seccion esta basada en el Capitulo 1 The Eddy Covariance Method del libro
Eddy Covariance, de Aubinet et al. (2012)

Para estimar el transporte de moméntum, calor y masa se utilizé el método de covarianza
turbulenta (Eddy Covariance Method, Montgomery, 1948; Obukhov, 1971). Dicho método
se basa en que una capa limite atmosférica plenamente desarrollada posee una capa interna
o inferior, conocida como capa atmosférica superficial (ver Figura 2.1), en la cual, bajo una
serie de condiciones y supuestos, los gradientes verticales de los flujos turbulentos de variables
conservativas del aire son despreciables.

Para una capa atmosférica limite superficial plana y horizontalmente homogénea desarrollada
sobre los elementos de rugosidad, los gradientes de presion y aceleracion de Coriolis son
despreciables en la ecuacion de conservacion de momentum, lo que permite obtener

Opu;
ot
donde p es la densidad del aire, u; la componente i-ésima de la velocidad del viento 0 v S

las fuentes/sumideros de momentum (fuerzas). Los efectos de boyancia en S; aparecen solo
para la componente vertical de la velocidad del viento w (positiva en contra de la gravedad).

+ v (W pu;) = S; (2.1)

En particular, para el eje horizontal principal x de un sistema cartesiano, la Ecuacion 2.1
queda expresada como
opu  Opu®  Opvu  Opwu
pu  Opu’  Op P
ot ox oy 0z

donde u y v son las componentes de la velocidad del viento en el eje x e y respectivamente.

—0 (2.2)
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Realizando una descomposicion de Reynolds a las componentes de la velocidad del viento
(u=1u+u,v=7+0vyw=w+w'); ala presion atmosférica p (p = p+p’); a la temperatura
potencial del aire (6 = 0 + ¢'); a la densidad del aire (p = p + p'); suponiendo validas las
siguientes simplificaciones (Stull, 1988; Nieuwstadt & Van Dop, 2012)

/Bl < 1/
P’ /7l < 16'/9)]
/7l < 1
10'/0] < 1

y considerando un sistema de ejes tal que v y w sean cero, asumiendo homogeneidad horizontal
y régimen permanente, la Ecuacion 2.2 queda

ow'u’
0z

donde w't/ es el término de covarianza turbulenta. La barra superior indica promedio de
conjunto que conceptualmente representa promediar sobre un nimero grande realizaciones
del mismo experimento, donde las variables medidas (velocidad, presion, etc.) en cada una
de estas realizaciones, si bien tendrian un comportamiento promedio coherente, también
registrarian diferencias entre si producto de la turbulencia del flujo. Esta ecuacion se traduce
en que dichos términos son constantes en la vertical en un plano homogéneo horizontal.
El caso analogo al momentum puede hacerse a cualquier variable conservativa, teniendo en
cuenta los términos sumidero/fuente.

(2.3)

=0 (2.4)

Cabe mencionar que si bien las simplificaciones realizadas en este analisis no condicionan
los resultados del método, que ha sido comprobado y validado empiricamente numerosas
veces en laboratorio, si posee supuestos que no se dan en sistemas naturales, como régimen
permanente u homogeneidad horizontal.

2.1.2. Flujos turbulentos de calor

Considerando vélidos los supuestos del método de covarianza turbulenta para calcular flujos
turbulentos sobre una laguna (ver Seccion 2.1.1) (Verma, 1990), el flujo de calor sensible
(Hp) se determina como (Garratt, 1992)
Hy
pCh

— W (2.5)

donde C), es el calor especifico del aire, y w6 es la covarianza entre la componente vertical
del aire w (perpendicular a la superficie del agua, positivo en contra de la gravedad) y la
temperatura potencial 6. Esta covarianza se conoce también como flujo turbulento vertical
de calor, el cual tiene su origen en las diferencias entre la temperatura del aire y el agua.

De igual forma, el flujo de calor latente (LEy) se calcula y corrige por efectos de boyancia
siguiendo a Webb et al. (1980) como

Wi
LEO = L,U(l + mR) (C}'Izowl + CH2OM7) (26)
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Altura
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) Tiempo
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Figura 2.1: Esquema conceptual de la capa limite atmosférica. La capa atmosférica superficial
corresponde aproximadamente al 10 % inferior de la capa limite, la cual puede llegar a alturas
entre 1000 y 2000 m (Modificado de Stull, 1988).

donde m es la razén entre los pesos moleculares del aire seco y el agua en el aire, R es la
razon entre la concentracion de agua en el aire y la densidad del aire seco, Cj;, ,w’ es el flujo
turbulento vertical de concentracion de agua en el aire (Cp,o) v 6 debe estar en K.

El calor latente de vaporizacion (L,) se estima a través de la ecuacion empirica de Stull
(1988) como B
L, = 2501 —2.310 (2.7)

donde L, estd en Jgr—! y 6 debe estar en °C.

En el caso en que la superficie de la laguna se congelase, como se reporté en ambas campafas
durante la noche (ver Figura 2.2), se reemplaza el calor latente de vaporizacion por el calor
latente de sublimacion Ly en la Ecuacion 2.6, a través de la estimacion (Leppéaranta, 2015)

Ly = 2828 — 0.390 (2.8)

con las mismas unidades que la Ecuacion 2.7.

2.1.3. Estabilidad atmosférica y funciones de similitud

La estabilidad atmosférica hace referencia a la estabilidad de las parcelas de aire en la atmos-
fera, la cual depende del gradiente vertical de la densidad del aire, estrechamente relacionada
con la temperatura y la humedad del aire. Las parcelas de aire son mas calidas entre mas
cerca de la superficie estan y se enfrian a medida que se alejan de ésta, en una proporcion



Figura 2.2: Capa de hielo sobre la laguna del Salar del Huasco. Mayo de 2016. En A) se muestra el
espesor de la capa medido a las 11:00 del 18 de mayo (aproximadamente 2 ¢m). En B) se muestra
el aspecto de la superficie en ese momento.

conocida como gradiente adiabéatico:

dr °
Toqp, = 9.8 [ C} (2.9)

Az km

donde I',q,, es el gradiente adiabético seco y T' es la temperatura del aire. La presencia de
agua en la atmosfera modifica este gradiente:

LR
1+ RaT

=9 L2Rm
Cp, + SVl

L (2.10)

donde T, es el gradiente adiabatico huimedo (o saturado) y Ry es la constante de los gases
para el aire seco.

Adicionalmente, las parcelas de aire mas calidas son menos densas que las frias, por lo que
existe un equilibrio entre temperatura, altitud y densidad. Si las parcelas de la parte baja
se calientan (lo que puede darse por aumento de la temperatura de la superficie) tenderén a
ascender por efecto de la boyancia (son menos densas), desplazando a las parcelas més frias y
densas hacia abajo. Este proceso se conoce como condicién atmosférica inestable. En el
caso opuesto, si las parcelas de aire se enfrian cerca de la superficie, aumentaran su densidad,
evitando asi que otras forzantes, como el viento, las eleve. Esto se conoce como condicién
atmosférica estable.

Para cuantificar el efecto de la estabilidad atmosférica en la capa atmosférica superficial
sobre el transporte vertical de masa, momentum y calor; se calcula el parametro de altura



Perfil adiabatico
————— Perfil estable
— — — Perfil inestable

Altitud

Temperatura del aire

Figura 2.3: Esquema de perfiles de temperatura con diferente estabilidad en la capa superficial, en
donde el efecto de los gradientes adiabaticos es despreciable.

adimensional de Monin-Obukhov ¢ (Monin & Obukhov, 1954) como:

¢ = (2.11)

1w

donde z es la altura de referencia del parametro (en el caso del presente trabajo, corresponde
a la altura instrumental) y L se conoce como Longitud de Monin-Obukhov, que se obtiene

de
3
- (2.12)

Kg 101
Gwe

L=—

donde k es la constante de von Karmén (k ~ 0.4), g es la aceleracion de gravedad y u, es la
velocidad de corte actuando en superficie tal que

To = Pall (2.13)

donde 7, es el esfuerzo de corte del viento actuando sobre la superficie v p, la densidad del
aire. u, estd determinada como (Garratt, 1992):

2 _ (o )
uy, = (vw” +v'w (2.14)

Similar al nimero de Richardson, el adimensional de Monin-Obukhov ¢ es una razon que
estima la altura a la cual los esfuerzos cinéticos (caracterizados por w,) predominan por
sobre los boyantes (cuantificados en W) Cuando ¢ = 0, los esfuerzos cinéticos predominan
significativamente sobre los boyantes y se habla de condicion estable. Para valores de { > 0
los esfuerzos boyantes son negativos, reduciendo la energia cinética generada por efectos
convectivos, provocando asi que las parcelas de aire frias y mas densas se mantengan en la
parte baja (condicion estable). Adicionalmente, la reduccion de u, disminuye la capacidad
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de mezcla en la capa superficial, contribuyendo a mantener la estabilidad. Debido al efecto
combinado de ambos esfuerzos, la condicion estable tiene un limite teérico de ( = 1, punto
en el que la Energia Cinética Turbulenta (T'K E por sus siglas en inglés) se disipa totalmente
(Garratt, 1992). Por el contrario, en el rango ¢ < 0, los efectos boyantes son positivos, lo que
fuerza a que existan parcelas més calidas en relacion al gradiente adiabatico de temperatura
en la parte baja de la capa atmosférica, provocando una condiciéon inestable. Esta condicion
no posee limite teorico. Cuando ( — —oo se denomina conveccion libre, en la que el transporte
vertical esta dado exclusivamente por los flujos boyantes de plumas térmicas que ascienden.

¢

oo Conveccién Conveccion 0 Estabilidad 1
Libre Forzada
Neutralidad
N > 7 > AN :>C
1+t y W ¢§>/ |:>
vV - D!
2 3 = o 9 5 ¢
' & 232 (70O = "o O

Figura 2.4: Descripcion esquematica del efecto de la estabilidad en la capa atmosférica superficial
en un sistema como el Salar del Huasco. Las flechas verdes representan el efecto del viento en el
sistema. Las azules, el de la boyancia.

Para cuantificar el efecto de la estabilidad atmosférica en los procesos de transporte en la
interfaz aire-agua se considera vélida la Teoria de la Similitud de Obukhov (Aubinet et al.,
2012; Obukhov, 1971) que extiende la longitud de mezcla de Prandtl al caso no estable. Es
asi que los perfiles verticales de la velocidad del viento, temperatura y humedad especifica
en la capa atmosférica superficial se obtienen de (Businger et al., 1971; Wyngaard & Cote,
1971)

Kz OU
u_*a = Om (2.15)
kz 00
y P
Kz 0q
" = ¢u (2.17)

donde q es la humedad especifica del aire y U es la magnitud total de la velocidad del viento,
igual a

U? = (@ +7°+0°) ~ (v +7°) (2.18)
ya que W = 0 si el anemometro esté correctamente alineado con la superficie del agua (Aubinet
et al., 2012).

0. es el parametro de escala de turbulencia de la temperatura, definido como (Garratt, 1992):

o
9, = 2 (2.19)

U




De forma analoga, se define el parametro de escala de turbulencia de la humedad como
(Garratt, 1992):

(2.20)

Por altimo, ¢,,, ¢n ¥ ¢w, son las denominadas funciones adimensionales de gradiente vertical,
que son funcién de ¢ de acuerdo a andlisis dimensional (Monin & Obukhov, 1954). Para el
caso neutral, las tres funciones son iguales a 1, recuperandose asi el perfil logaritmico de la
velocidad del viento en la Ecuaciéon 2.15.

Debido a la naturaleza de las mediciones, es conveniente trabajar con la forma integral de
las Ecuaciones 2.15, 2.16 y 2.17 las cuales se escriben como (Garratt, 1992; Panofsky, 1963)

kU _
= [t
In

(2) - /0= an@natng (221)

20

~ In (Zig) — U0
- [

—in(Z)- / 1 Gn(Q)d(InC) (2.22)

zr

~ In (i) — T, (C)

e~ w) = [¢ranic

_ () / 1 gn(Q))d(In0) (2.23)

~In (Z—Z) — U, (0)

donde V¥,,, ¥, v U, son las llamadas funciones adimensionales integrales de perfil. zy en la
Ecuacion 2.21, es la denominada longitud de rugosidad aerodinamica, mientras que zr y 24
son las longitudes de escala de rugosidad de la temperatura y de la humedad, respectivamente.
0y es la temperatura potencial en la superficie y ¢ es la humedad especifica de la superficie.

Tanto ¥,,, ¥, como ¥, han sido estimadas de forma empirica a través de mediciones en
terreno y a través de analisis dimensional. Existen diversos estudios que han parametrizado
estas funciones, entre los cuales se destacan:

e Webb (1970) estudio los perfiles verticales bajo condiciones estables y cercanas a la
neutralidad, obteniendo
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para( >0y

Om = Op = O = 1 +4.5¢ (2.25)
para 0 > ¢ > —0.03.
Businger et al. (1971) realizaron un andlisis en un rango mayor a partir de informacion
obtenida en un centro experimental en Kansas en el verano de 1968. Utilizaron una
constante modificada de von Karméan igual a 0.35 para ajustar sus datos a las medicio-

nes. Hogstrom, en 1988, atribuy6 esta anomalia a errores sistematicos en la medicion.
Sus correcciones a las ecuaciones de Businger et al., utilizando x = 0.4 son:

Gm =1+ 6¢ (2.26)
¢n = 0.95 + 7.8C (2.27)
para ¢ >0 y:
Gm = (1 —19.3¢)7"% (2.28)
on = (1 —11.6¢)7"° (2.29)
para ¢ < 0.

Dyer (1974), revisé y estudi6 informacion del trabajo de Dyer & Hicks (1970) para un
rango amplio de valores de inestabilidad, y comparé sus resultados tanto para condicio-
nes estables como inestables con trabajos anteriores, como el de Businger et al. (1971);
Crawford (1965) y Webb (1970). Su parametrizacion a las funciones de similitud son:

Pm = ¢n = ¢ =1+5C (2.30)
para ¢ > 0y:
Gm = (1 —16¢) " (2.31)
G = dw = (1 —16¢)™" (2.32)
para ¢ < 0.

Hogstrom (1988), en su trabajo sugirio, a través de andlisis empiricos, que ¢, en con-
diciones neutrales presenta una anomalia, siendo ¢,(¢ = 0) = 0.95 en vez de 1, que
era lo esperado (ver Ecuacion 2.27, de Businger et al., por ejemplo). Sus correcciones,
imponiendo ¢,(¢ = 0) = 1 son:

Gm =1+48CV ¢y, =1+ 6¢ (2.33)
¢n =1+ 7.8¢ (2.34)
para ( >0 y:
bm = (1 —19.3¢)7"% (2.35)
on = (1 —12¢)7"° (2.36)
para ¢ < 0.

La Ecuacién 2.33 no presenta una tnica parametrizacion debido a la significativa dis-
persion de los datos analizados.
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e Kader & Yaglom (1990) estudiaron series de tiempo obtenidas entre los veranos de
1981 a 1987 en la estacion de terreno de Tsimlyansk, cerca de la zona del Caucaso de
la antigua Unién Soviética. Su trabajo se enfoc6 en condiciones inestables

Om = 2.6 (2.37)
on = 2.4k (2.38)
para 0 > ¢ > —0.04;
b = 1.TRC; (2.39)
on = 1.1k¢y? (2.40)
para —0.12 > (> —1.2; y
Om = 0.7kC? (2.41)
dn = 0.9x¢;* (2.42)

para ¢ > —2, donde (y = —(/k.
Las ecuaciones antes descritas se presentan en la Figura 2.5.A, 2.5.B y 2.5.C.

Como se menciond anteriormente, es conveniente trabajar con la forma integral de las fun-
ciones de similitud, que de acuerdo a su definicion (Ecuaciones 2.21, 2.22 y 2.23), deberian
ser 0 bajo condiciones neutras. Para las parametrizaciones que comparten la misma forma
(Webb, 1970; Businger et al., 1971; Dyer, 1974; Hogstrom, 1988), Garratt (1992) propuso las
siguientes expresiones para sus formas integrales:

e U, se expresa como:

1 ~1 1 —2
U, =2ln <+T¢m> +In (+T¢m) — 2atan (¢;,') + g (2.43)
para ( <0 y:
U, =1—o¢, (2.44)
para ¢ > 0.
e [n el caso de ¥y,: )
1 _
T, = 2In (+T¢h) (2.45)
para ¢ <0 y:
U, =1-— ¢y (2.46)
para ¢ > 0.
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e Dado que las ecuaciones que se proponen de ¢, son iguales a las de ¢, y la evidencia
sugiere que el perfil de ambas variables conservativas es igual (Garratt, 1992), se asumio
la misma formulacion de ¥, para ¥,,.

para ( <0y:

para ¢ > 0.

-1
v, =2In (—1 o )

qu:1_¢w

Las ecuaciones en sus formas integrales se presentan en la Figura 2.5.D, 2.5.E y 2.5.F.
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Figura 2.5: Funciones de similitud en funcion de ¢. En A), B) y C) se presentan las Funciones de
gradiente vertical para momentum (¢,,), temperatura (¢,) y humedad (¢,,), respectivamente. En
D), E) y F) se presentan las Funciones integrales de perfil para momentum (¥,,), temperatura (¥y,)
y humedad (¥,,), respectivamente. La zona azul claro indica estabilidad atmosférica; la blanca,
neutralidad; la naranjo claro, inestabilidad; y la rojo claro inestabilidad tendiendo a conveccién
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Coeficientes de transferencia

Un enfoque complementario para el célculo de los flujos turbulentos es mediante los coefi-
cientes de transferencia (bulk transfer coefficients) de moméntum (conocido también como
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coeficiente de arrastre), coeficiente de transferencia de calor y coeficiente de transferencia de
humedad, definidos como:

e El coeficiente de arrastre Cp se define como (Garratt, 1992):

Uy 2
e El coeficiente de transferencia de calor Cy se expresa como (Garratt, 1992):
Hy —
— =wl =CyU (6) — 0 2.50
o =W = Gy (o) (250

e El coeficiente de transferencia de humedad Cy se escribe como (Garratt, 1992):

LFE,
L,p

=w'q' = CwU (g — q) (2.51)

Es directo ver que reemplazando la Ecuacion 2.21 en la Ecuaciéon 2.49 se obtiene una depen-
dencia directa en C'p de la estabilidad atmosférica, tal que el coeficiente de arrastre se escribe
como (Garratt, 1992; Hicks, 1975):

/432

Cp = . (2.52)
i (5) — ¥ (0)

mientras que los coeficientes de transferencia de calor y masa se expresan como Cy v Cy
como (Garratt, 1992; Hicks, 1975):

Cy = (2.53)

Cw =

(2.54)

i (2) = 9@ [ (5) = ¥l0)

La forma neutra de los coeficientes de transferencia (Cpy, Cyn vy Cwy para arrastre, calor
y humedad respectivamente) se obtienen al evaluar el caso particular ¢ = 0, lo que entrega:

Cpy = ———— (2.55)
in(3)]
Crn = K (2.56)
()] | (2)
Cin = L (2.57)
()] [ (2)




En la literatura, son las formas neutras de los coeficientes las que usualmente se parametrizan,
yva que muy pocas veces se considera el efecto de estabilidad atmosférica en su modelacion.

Enfoques més simples para parametrizar los coeficientes de transferencia consideran, por
ejemplo, una dependencia del coeficiente de arrastre con la velocidad del viento. En ese
sentido, Garratt (1992) propuso dos formas polindémicas dadas por:

CDNIO = (Gl + b1U10) : 1073 (258)

CDNw = a9 - U{)S : 10_3 (259)

donde Cppy,, es el coeficiente de arrastre para condiciones neutras y una velocidad referida
a 10 m sobre la superficie, Uy es la magnitud de la velocidad a 10 m sobre la superficie.
Los coeficientes aq, as, by y by son constantes empiricas y toman los valores de a; = 0.75,
ag = 0.51 (ms)7%, b = 0.067 sm~' y by = 0.46 (Garratt, 1992).

De igual forma, Garratt (1992) también sugiri6 una parametrizacion similar para los coefi-
cientes de transferencia de calor y humedad, los cuales, segiin observaciones, han demostrado
ser constantes:

Cuy =Cwny~1.1-107° (2.60)

Anéalogamente, Hicks (1972), como resultado de estudios empiricos, propuso parametrizacio-
nes no constantes para Cyy v Cwi:

v C
_FVEDN (2.61)

CHN =
i (14 552
y
Oy = 1V CoM0 (2.62)

In (1 + %)

w
donde Dy y Dy son los coeficiente de difusion molecular del calor y del agua en el aire, que
toman valores cercanos a 1.9 - 1075 y 2.82 - 107° m?s~ !, respectivamente.

Finalmente, Liu et al. (1979) estimaron valores para los tres coeficientes con mediciones sobre
el mar, obteniendo:

Cpny, = (0.63 4+ 0.066U;) - 1072 (2.63)

Esta representacion posee la misma forma que la Ecuacion 2.58 de Garratt (1992). Liu et al.
también sugirieron que los coeficientes C'yy v Cyy pueden obtenerse al reemplazar en las
ecuaciones 2.51 y 2.52 los valores de 6y y ¢o por la temperatura de la superficie del agua T,
V q. respectivamente, donde ¢, es la saturacion especifica calculada a la temperatura 7T,,.

Por iltimo, vale la pena mencionar que las mediciones del viento, temperatura y humedad
relativa no necesariamente se realizan a 10 m de altura sobre la superficie. Para corregir
las mediciones al mencionado nivel de referencia, se utilizaron los perfiles seudologaritmicos
dados por las funciones de similaridad. Basicamente, en vez de integrar las ecuaciones 2.21,
2.22 y 2.23 entre la altura instrumental y longitud de escala de rugosidad correspondiente,
se integran entre la altura instrumental y la altura de referencia z = 10 m.
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2.1.5. Longitudes de escala de rugosidad

De las Ecuaciones 2.21, 2.22 y 2.23 se observa que la integracion vertical es valida desde la
subcapa interfacial en adelante, cuya altura depende de los procesos de transporte asociados
a cada variable conservativa.

La definicion de la longitud de rugosidad aerodinamica corresponde a la altura a la cual la
magnitud de la velocidad del viento U, calculada para la condicién neutra de 2.21 se hace
cero (Garratt, 1992). De esta forma, se tiene

_NU(Z)

20 = ze  w (2.64)
donde U(z) es la magnitud del viento a una altura z sobre la superficie. Esta formulacion
requiere que la condicion de estabilidad sea exactamente neutra y que la altura z sea precisa
y no varie en el tiempo.

En ausencia de mediciones directas de estabilidad, existen diversos modelos algebraicos para
calcular la rugosidad en funcién de las variables del flujo. En analogia con escurrimiento
en tuberias o canales (Abaco de Moody), Hinze (1975), indico una parametrizacion de z;
estimada a través de experimentos para flujos en paredes aerodindmicamente lisas, como

20~ 0117 (2.65)

*

donde v es la viscosidad cinemética del aire.
La parametrizacion mas comtinmente usada de zg para flujos en paredes aerodindmicamente
rugosas fue desarrollada por Charnock (1955) a partir de mediciones de viento sobre el mar:
a.ul
g
donde a es el coeficiente de Charnock, cuyo valor usual es 0.011 (Csanady, 2004).

(2.66)

20 =

Las longitudes de escala de rugosidad para temperatura zr y humedad z, deberian ser cal-
culadas de forma analoga a la Ecuacion 2.64, pero debido a que la medicién de sus variables
conservativas asociadas es dificil, ambos valores son normalmente estimados.

Garratt (1992) presenté parametrizaciones para zr y z, dependiendo de la rugosidad aero-
dinamica del flujo sobre océano, considerando un modelo de renovacion de superficie. Consi-
derando un namero de Prandtl Pr = v/DH = 0.71 y un namero de Schmidt en el aire para
el vapor de agua Sc = v/DW = 0.6, defini6 z7 para flujo liso como

2T Uy

~ 0.2 (2.67)
174
Y Zg COMO
Fat 03 (2.68)
124

Para una superficie aerodindmicamente rugosa, Garratt derivo las expresiones:

In (@) — 2.48Re0% — 2 (2.69)

T
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para zr y

In (@> = 2.28Re0? — 2 (2.70)
<q

para 24, con los mismos valores de Pr y Sc, y donde Re, es el nimero de Reynolds de

Rugosidad, definido como:

Re, = X0 (2.71)

14

Finalmente, Hicks (1975) propuso una relacion entre las difusividades moleculares y las lon-
gitudes de escala de rugosidad:

D
ap e 22 (2.72)
KUy
Dy
~ 2.73
Zq KU, ( )

2.2. Balance de energia superficial

El Balance de energia superficial (BES) es la resultante de los flujos de calor intercambiados
con la atmosfera (onda corta incidente y reflejada, onda larga incidente y emitida y flujos
turbulentos de calor sensible y latente), menos la fraccion de radiacion de onda corta que
penetra el agua o el hielo y el flujo de calor intercambiado con el hielo o la columna de agua
segiin sea el caso con o sin formacion de hielo. Esta suma de flujos da cuenta del BES que se
escribe como:

BES =Hp,+ (1 —a)'Hg, — Hy— LEy+ Hy (2.74)

donde BES deberia ser cero dado que la superficie no acumula o libera calor, a es el albedo
de la superficie del agua. I' es un coeficiente empirico de la fraccion de radiaciéon de onda
corta que cruza la superficie y penetra el agua o hielo segin sea el caso (Leppédranta, 2015).
H,, es la radiacion de onda corta incidente y Hy, es la resultante de los flujos de radiaciéon
de onda larga incidente menos emitida, determinada utilizando la ley de Stefan-Boltzmann
como:

H,, = €,00* — 2,00, (2.75)

donde o es la constante de Stefan-Boltzmann (igual a 5.67-1078 Wm™2 K~%), 0 y 6, estan en
K, e,y €, son las emisividades del aire y de la superficie, respectivamente. El valor empirico
de g5 es 0.97 para agua (Davies et al., 1971) mientras ¢, estd computado como funcion de la
temperatura del aire 6 para cielos despejados como (Idso & Jackson, 1969):

402

£a=1—0.261e 770" (2.76)

donde 6 debe estar en °C. Finalmente, Hy, corresponde al flujo de calor desde la columna
agua a la superficie en caso que no exista formacion de hielo, o igual al flujo de calor desde
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el agua hacia la capa de hielo, dado por el gradiente de temperaturas dentro de la columna

de agua, como
oT,,

0z
donde k,, es la conductividad térmica en el agua (Leppéaranta, 2015). Debido a la someridad
de la laguna, se considera que este flujo es despreciable.

Hy = ky (2.77)

En términos generales, el flujo de calor entre la laguna y la atmodsfera se define positivo si
ocurre en contra de la aceleracion de gravedad (positivo en el eje z anteriormente definido).
La naturaleza de este flujo es difusion molecular que transporta calor a través del hielo o la
subcapa difusiva térmica segtin sea el caso. En caso que no exista hielo en la superficie del
agua, es usual asumir que el intercambio de calor entre la superficie y la columna de agua
es muy eficiente, tal que la temperatura en la superficie es igual a la temperatura del agua.
Dado que BES = 0 siempre, el flujo de calor se despeja de (2.74) y reemplaza directamente
en la ecuacion de conservacion de calor para el agua, escrita como (de la Fuente, 2014):
oT,

prpwhwW =Hg+ (1 —a)Hg, — Hy— LEy+ Hy, (2.78)
donde p,, es la densidad del agua, C,, su calor especifico y h,, es la altura de la columna de
agua (en torno a los 5 cm).

Por el contrario, cuando existe formacion de hielo, suponer que el transporte de calor entre
el hielo y la superficie es eficiente deja de ser valido, por lo que no es posible considerar que
la temperatura del hielo es uniforme. Un modelo simplificado considera que el flujo de calor
que difunde desde el hielo hacia la superficie de este, es igual al calor liberado desde el agua
producto del cambio de fase del agua bajo el hielo desde el estado liquido al estado solido.
Segtn Leppéranta (2015), este flujo de calor Hy, puede representarse ya sea a través del calor
liberado desde el agua para aumentar el espesor de hielo, tal que

Oh;
ot
o bien como el flujo difusivo de calor que se explica por una diferencia de temperatura entre
el agua y la superficie del hielo, tal que

(2.80)

donde p; es la densidad del hielo, L¢ es el calor latente de derretimiento/congelamiento, k
es la conductividad térmica del hielo, Tt es la temperatura en la interfaz agua-hielo (la cual
se asume, segin este modelo, igual a la temperatura de fusion, 0 °C), T} es la temperatura
superficial del hielo y h; es el espesor de la capa de hielo. Esta ecuacion considera una
distribucion lineal de la temperatura al interior del hielo.

Por dltimo, si se considera que parte de la radiaciéon de onda corta que penetra hacia el
hielo es absorbida en éste, se plantea un modelo simplificado para calcular el flujo de calor
absorbido en el hielo, H,, escrito como:

1 Z:hi
Hyep = 5/ (1—=a)(1 =T)Hae “dz (2.81)
iJz=0
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donde a es el coeficiente de difusion luminica del hielo (Leppéranta, 2015), que tiene unidades
de m~!, y es también conocido como coeficiente de extincién de luz.

Finalmente, el BES considerando hielo (ver Figura 2.6) queda dado por la modificacion de
la Ecuacion 2.74, como

BES = Hy, + (1 — ) Hy, — Hy — LEy + Hp (2.82)

mientras que el balance de energia en el agua queda dado por

oT,

wC hw YR
p Pw at

= Hg + fHy — Hp (2.83)

con fHy, la fraccion de radiacion de onda corta que llega al agua, dada por

FHe < (1=T)(1 — a)Hyp — Hyes (2.84)
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Figura 2.6: Esquema del balance de energia en el salar, considerando en la superficie la interfaz
aire-hielo (A) y la interfaz aire-agua (B), en presencia radiacion de onda corta incidente mayor a
cero. Hq representa el flujo de calor proveniente desde los sedimentos (de la Fuente, 2014).
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Capitulo 3

Metodologia

3.1. Sitio de estudio

El Salar del Huasco es un humedal protegido por la Convencién Relativa a los Humedales de
Importancia Internacional, conocida también como Convenio de Ramsar (Ramsar Convention
Secretariat, 2016). Esta localizado en la Region de Tarapaca, Chile, 180 km al este de la
ciudad de Iquique y 1450 km al norte de la ciudad de Santiago de Chile (Figura 3.1).

La cuenca del Salar del Huasco es endorreica y posee un clima desértico de altura debido a
su gran altitud, registrandose una precipitacion cercana a cero la mayor parte del afio (Vega,
2016), excepto entre los meses de diciembre a marzo cuando ocurre el fenomemo denominado
Invierno Altiplanico, el cual esta caracterizado por intensas lluvias convectivas generadas por
aire himedo proveniente del Amazonas (Vega, 2016; Munoz, 2009). La temperatura dentro
de la cuenca fluctiia entre los -20 °C' en invierno a los 25 °C' en verano (Mufioz, 2009) con
variaciones significativas dentro de un mismo dia que alcanzan 20 a 30 °C' (de la Fuente,
2014). La precipitacion media anual usualmente varia entre 100 y 150 mm (Munoz, 2009).

El salar propiamente tal se encuentra a 3800 m.s.n.m. y posee una superficie total de 52
km?, 2 a 3 de los cuales corresponden a la laguna principal, la cual posee una profundidad
de unos pocos centimetros (Herrera et al., 2009; Risacher et al., 2003).

3.2. Campanas de mediciones en terreno

Conociéndose la variacion estacional que posee el sitio de estudio, se llevaron a cabo dos
campanas de mediciones en terreno en diferentes estaciones del ano. La primera se efectud
en el periodo primavera-verano, entre el 30 de octubre y el 2 de noviembre de 2015, mientras
que la segunda se realiz6 en el periodo de otonio-invierno, entre el 17 y el 20 de mayo de 2016.

El objetivo principal de ambas campanas fue medir series de tiempo de variables meteorolo-
gicas y del agua. Para ello se utiliz6 un anemémetro sonico con analizador de gases infrarrojo
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Figura 3.1: Ubicacién del Salar del Huasco, Region de Tarapaci, zona norte de Chile (20° 19’40”
S, 68° 51°25” O). Fuente: Google Earth

incorporado (Irgason, de Campbell Scientific Ltd.) que realiza mediciones a alta frecuencia
de velocidad del viento (descompuesto en 3 direcciones ortogonales), temperatura del aire, y
concentracion de vapor agua y dioxido de carbono en el aire. Adicionalmente, el sistema del
Irgason incluye un sensor adicional de temperatura (modelo 107 de Campbell Scientific Ltd.)
y un barémetro (Vaisala modelo PTB110). Para complementar estas mediciones, se instalo
una estacion meteorologica estandar que incluye un piranoémetro (Apogee Instruments, Inc.
CS300), un radiometro neto (Kipp € Zonen B.V. NR-Lite2), un barémetro ( Vaisala CS106),
un anemoémetro tipo Wind Monitor (modelo 05103 de R. M. Young Co.), y un sensor de tem-
peratura y humedad relativa (HMP60-L1 de Vaisala). Ambos sistemas de medicion (Irgason
y la estacion meteorologica) fueron instalados en la parte norte de la laguna, para garanti-
zar un fetch apropiado, debido a que el viento es predominantemente sur-suroeste (Figura
3.2). La temperatura del agua fue medida a través de varios sensores dispuestos en la zona
adyacente a la estacion meteorologica ( Water Temperature Data Logger modelo U22-001, de
Onset).

Durante la primera campana, el anemoémetro soénico y la estacion meteorologica fueron ins-
talados en tripodes separados entre si a una distancia de 20 m, y a una distancia de la costa
de aproximadamente 30 m. En la segunda campana, ambos sets de instrumentos fueron ins-
talados de forma conjunta en un sélo tripode, con el fin de cuantificar las variaciones en el
eje vertical de la velocidad del viento, la concentraciéon de agua en el aire y la temperatura
del aire, a una distancia similar a la costa que en la primera campana (Figura 3.3).
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Figura 3.2: Ubicacion del sitio de mediciones en el Salar del Huasco para ambas campanas. Fuente:
Google Earth. Registro del 14/11/2011

El detalle de la instalacion para ambas campanas se presenta en la Tabla 3.1, en el cual se
indica la frecuencia de obtencion de datos por cada instrumento (f), periodo para realizar
promedios (T') y altura instrumental (z).
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Wind Monitor
05103

Figura 3.3: Instalacion en terreno de instrumentos. Mayo de 2016

Tabla 3.1: Detalles de instalacion de los instrumentos utilizados

Instrumento Modelo Fabricante
Anemoémetro sénico Irgason Campbell Scientific Ltd.
Sensor de temperatura Model 107 Campbell Scientific Ltd.
Barometro PTBI110 Vaisala
Piranémetro CS300 Apogee Instruments
Radiometro neto NR-Lite2 Kipp € Zonnen B. V.
Baroémetro CS106 Vaisala
Anemometro Wind Monitor 05103 R. M. Young Co.
Sensor de temperatura y HR HMP60-L1 Vaisala
Sensor de temperatura del agua U22-001 Onset Computer Corp.
lra campana 2da campana
Instrumento f T z f T z
[Hz] [min] [m] [Hz] [min]  [m]
Irgason 20 10 1.45 25 5 1.21
Model 107 20 10 1.55 25 5 2.02
PTB110 20 10 1.55 25 5 1.40
CS300 0.2 10 1.30 1 5 1.25
NR-Lite2 0.2 10 1.30 1 5 1.25
CS106 0.2 10 1.50 1 5 1.40
Wind Monitor 05103 0.2 10 1.74 1 5 3.13
HMP60-L1 0.2 10 1.30 1 5 2.83
U22-001 0.0167 10 - 0.0167 5 -
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3.3. Analisis de la informaciéon

3.3.1. Mediciones de terreno

La informacion obtenida en terreno se acoto al periodo en que todos los instrumentos midie-
ron simultidneamente en cada campana. De esta forma, el periodo analizado en la primera
campana parte a las 17:30 del 30 de octubre de 2015 y termina a las 08:40 del 02 de noviembre
del mismo ano (UTC -3). Para la segunda campana, el periodo analizado es el comprendido
entre las 18:05 del 17 de mayo de 2016 y las 11:10 del 20 del mismo mes (UTC -4).

3.3.2. Estabilidad y longitudes de escala de rugosidad

Para cuantificar la estabilidad se utiliz6 la altura adimensional de Monin-Obukhov ¢ (Ecua-
cion 2.11), considerando z la altura instrumental del Irgason desde la superficie de la laguna,
considerada constante. Todas las variables utilizadas en la Ecuacion 2.12 fueron medidas por
el Irgason, considerando w'@’ positivo si el flujo turbulento de calor asciende desde la super-
ficie; y la aceleracion de gravedad g constante, positiva e igual a 9.8 m s~!, de manera que la
condicién atmosférica inestable se cuantificé con valores negativos de (.

Con respecto a la longitud de escala de rugosidad, la Ecuacion 2.64 s6lo puede usarse para
calcular la longitud de rugosidad aerodindmica si la estabilidad atmosférica es neutra y la
altura z es medida de forma precisa y no varia en el tiempo. En ambas campanas, cuando la
superficie de laguna estaba en calma (U ~ 0m s™!) o estaba cubierta por hielo, se presentaba
inestabilidad. En los momentos en que existié neutralidad, el viento generd olas sobre la
laguna, variando la altura de la laguna y, por tanto z en una altura mayor a la rugosidad
esperada, haciendo inaplicable el calculo de zy a través de la Ecuacion 2.64.

Considerando lo anterior, se optd por parametrizar zy a través de la formula de Charnock
(Ecuacién 2.66), cuyo coeficiente a, fue determinado mediante la optimizaciéon del ajuste de
las funciones de similitud de moméntum, a través del Skill Index (Willmott, 1981), definido

como 9
E ‘Vmod - ‘/obs‘
— —— 2
Z (lvmod - ‘/;bs’ - |V;)bs - ‘/obs|)

donde V,,0q v Vops son las variables modeladas y observadas (o medidas) respectivamente.

SI=1- (3.1)

En este caso, se compar6 la medicion de la velocidad de corte u, con la velocidad U a través
del coeficiente de arrastre

u? = CpU? (3.2)

con Cp definido para cada parametrizacion de la funcién de similitud mediante la Fcuacion
2.52. Se utilizaron soélo las series de tiempo de la campana de mayo de 2016, debido a que la
de octubre-noviembre de 2015 presenté un cambio significativo de superficie en la mitad de
la campania (ver Figura 3.4). La Figura 3.5 muestra el resultado de la optimizacion, en que
la funcion con mejor rendimiento es la de Businger et al. (1971) (Ecuacion 2.26 para el caso
estable, y Ecuacion 2.28 para el caso inestable), cuyo ST es 0.8956 para a,. = 0.1728.
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Figura 3.4: Aspecto de la superficie de la laguna. 1 de noviembre de 2015, a las 14:20.

Una vez obtenido el zj, se determiné el nimero de Reynolds de rugosidad Re, (Ecuacion
2.71), considerandose sobre cuerpos de agua aerodindmicamente rugosos si Re, > 2, lisos si
Re, < 0.11 y en transicion si se encuentra entre ambos limites (Garratt, 1992). Observando la
Figura 3.6, se aprecia que la superficie es aerodinamicamente rugosa cuando la velocidad del
viento es considerable (a partir de mediodia hasta la puesta de sol) y en transicion el resto del
dia, en ambas campanas. Por simplicidad se consider6 que la superficie es aerodinAmicamente
rugosa en todo el periodo.

Las longitudes de escala de rugosidad de temperatura y humedad se parametrizaron en fun-
cion de la longitud de escala de rugosidad y considerando que la superficie es aerodindmica-
mente rugosa en todo el periodo.
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Figura 3.5: Determinacion del coeficiente de Charnock mediante la comparacién entre u? y CpU?,
para diferentes funciones de similitud, para la campafia de mayo de 2016. En rojo, el 6ptimo
(e = 0.1728, ST = 0.8956). Notar que la evaluacion de Cp en base a las funciones de Businger
et al. (1971) (linea roja), Dyer (1974) (linea azul) y Hogstrom (1988) (linea morada) no presenta
diferencias significativas entre si.
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Figura 3.6: Numero de Reynolds de rugosidad para A) octubre-noviembre de 2015 y para B) mayo
de 2016. En verde claro se indica la zona para flujo en pared rugosa (Re, > 2); en azul claro, la
zona para flujo en pared lisa (Re, < 0.11).
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3.3.3. Funciones de similitud y coeficientes de transferencia

Dado que en ambas campanas se cont6 sélo con un instrumento capaz de medir términos de
covarianza turbulenta, se opté por utilizar la forma integral de las funciones de similaridad
(Ecuaciones 2.43, 2.44, 2.45, 2.46, 2.47 y 2.48). Para comparar las diferentes parametrizacio-
nes, se contrastaron las series de flujos turbulentos medidos con sus respectivas parametri-
zaciones en base a los coeficientes de transferencia (Ecuaciones 2.49, 2.50 y 2.51) de forma
similar a la que fue estimado el coeficiente de Charnock.

Posteriormente, se analiz el efecto de la estabilidad atmosférica en dichos coeficientes al
comparar los coeficientes considerando la estabilidad medida e imponiendo estabilidad neutra.
Estos tdltimos a su vez se contrastaron con las parametrizaciones mencionadas en el Marco
Teorico.

3.3.4. Balance de energia superficial

Utilizando la Ecuacion 2.82 de balance de energia superficial considerando hielo se model6 la
formacion y derretimiento de la capa de hielo, asi como la temperatura superficial de dicha
capa. Para el caso sin hielo, se verifico que el balance de energia de la Ecuacién 2.74 esté
balanceada.

28



Capitulo 4

Resultados

4.1. Mediciones de terreno

Las series de tiempo de las variables medidas durante ambas campanas se presentan en la
Figura 4.1.

Se observa que las condiciones meteorologicas en el Salar del Huasco presentan ciclos diarios
que se repitieron en ambas campanas, aun cuando la intensidad de las variables presento
algunas variaciones entre las campanas de mayo y de octubre-noviembre. En particular, la
velocidad del viento a 10 m sobre la superficie (Figura 4.1.A) presenta ciclos bien definidos
dentro del dia, variando entre periodos tranquilos desde el anochecer hasta mediodia, en los
que la velocidad oscila entre 0.4 y 1.2 m s~ !, a periodos particularmente ventosos en la tarde,
en los que la velocidad puede sobrepasar los 12 m s~!. Diferencias entre ambas campanas
indican que la intensidad del viento en mayo fue aproximadamente un 20 % inferior a la
registrada en octubre-noviembre.

De manera similar, la temperatura del aire y del agua tienen ciclos definidos por la radiacion
de onda corta. Estos ciclos se caracterizan por el calentamiento del sistema en la manana hasta
alcanzar un maximo a mediodia, para luego enfriarse en el anochecer (Figura 4.1.B). Destaca
el hecho que durante ambas campanas la temperatura del aire registrada es muy similar
(Figura 4.1.B, lineas azules), variando entre los —10 hasta los 15 °C' aproximadamente. Sin
embargo, la temperatura del agua (Figura 4.1.B, lineas azul claro) presenta una diferencia
significativa entre la campana de octubre-noviembre de 2015 (linea continua) y la de mayo
de 2016 (linea punteada). Esta ultima registra temperaturas maximas hasta 10 °C' menores
a las de octubre-noviembre. Esta diferencia se explica en que se registré una menor radiacion
de onda corta incidente en mayo (ver Figura 4.1.C).

El calor latente es la mayor parte del tiempo significativamente mayor al calor sensible en
ambas campanas, lo que era de esperarse en este tipo de ambientes (de la Fuente & Nifo, 2010)
(Figura 4.1.D). Ambos flujos estan fuertemente influenciados por la velocidad del viento. Asi
como la temperatura, también se observa una significativa reduccion en la magnitud de ambos
flujos durante mayo de 2016 (lineas punteadas). En este caso particular, la disminucion en
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mayo se justifica tanto por la menor radiacion incidente de onda corta como por la menor
velocidad del viento registrada (entre 1y 2 ms~! menor en mayo de 2016 que en octubre-
noviembre de 2015).

Velocidad del viento Temperatura del aire y del agua
16 T T T T T T T T T T
Uy 10115 301 Alre o5 Agua, g AN g AgUa g1
| I s U10 05/16 |
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12:.00 00:00Dial 12:00 00:00 Dia2 12:00 00:00 Dia 12:00 12:.00 00:00Dial 12:00 00:00 Dia2 12:00 00:00 Dia3  12:00
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Dia de medicién Dia de medicién

Figura 4.1: Variables medidas en las campanas de terreno. En A) estan las series de tiempo del
viento corregidas a 10 m sobre el suelo; en B) las temperaturas del aire y del agua; en C) la radiacion
incidente de onda corta (Hsy, naranjo) y neta medida (RN, morada); en D) el calor latente (LEy,
azul claro) y el sensible (Hy, rojo). Las lineas continuas corresponden a las mediciones de la 1ra
campana y las punteadas a la campana de mayo de 2016.

30



4.2. Flujos radiativos

En la Figura 4.2 se presentan la radiacion medida para ambas campanas. La linea naranja
representa los valores medidos a través del Radiémetro Neto y la morada, la radiaciéon neta
estimada como

RNpod = (1 — @)Hyy + Hyy = (1 — @) Hyy + £,00* — £,00; (4.1)

donde se tomé 0y = Ty, €, = 0.97 tanto para hielo como para agua y &, como lo indica la
Ecuacion 2.76.

El albedo « se tomo igual a 0.17, siguiendo lo descrito por de la Fuente (2014), a excepcion
del dia 01 de noviembre, en el que se modificé a o = 0.3 (Figura 4.2.A), lo que se justifica
en que se observo un descenso significativo del espesor de la columna de agua, encontrandose
algunas zonas con sedimento expuesto (ver Figura 3.4).
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1000 T T T T T

200 R i 1 - ) 1
12:00 00:00 31/10 12:00 00:00 01/11 12:00 00:00 02/11 12:00
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Fecha de medicion

Figura 4.2: Validacion de albedo y emisividades para ambas campanas. En naranjo se muestran
los valores medidos por el Radiémetro Neto. En morado, los valores cuantificados en funcién de
la radiaciéon incidente de onda corta y las temperaturas del aire y del agua. Las areas pintadas
indican los periodos en que la radiaciéon de onda corta es distinta de cero.
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4.3. Flujos turbulentos

4.3.1. Analisis de estabilidad atmosférica

A partir de las mediciones presentadas en la Secciéon 4.1 se calculd la serie de tiempo del
parametro adimensional de Monin-Obukhov (¢) (Ecuacion 2.11). Este parametro cuantifica
el efecto relativo del viento y el flujo de calor sensible intercambiado entre la superficie y la
atmosfera (w'@) en los flujos a través de la interfaz aire-agua. La Figura 4.3 muestra la serie
de tiempo de estos dos parametros involucrados en el calculo del adimensional de Monin-
Obukhov. Se aprecia que los ciclos de viento (cuantificado a través de la velocidad de corte
us, en azul) y los esfuerzos boyantes (representados en forma de flujo de calor turbulento,
w'6’) no estan acoplados entre si, lo que genera una variacion significativa de la estabilidad
atmosférica en un mismo dia. Valores positivos de w6’ implican aumento de la boyancia, lo
que se traduce en un aumento de la inestabilidad atmosférica, tal como se mostro6 en la Figura
2.4. Esto se refleja en el adimensional de Monin-Obukhov, en cual tiende a —oco cuando la
boyancia crece (ver ecuaciones 2.11 y 2.12). A medida que aumenta u, y/o disminuye w'd el
efecto de boyancia pierde preponderancia, hasta llegar al equilibrio entre esfuerzos de corte
y boyantes (la longitud de Monin-Obukhov, Ecuaciéon 2.12, tiende a oo, por tanto ¢ tiende
a 0). Cuando w6’ es negativo se genera la condicion estable. El efecto combinado de u, en
conjunto con el flujo turbulento comienzan a destruir la energia cinética del sistema, lo que
deriva en que el limite teorico de ¢ sea 1.
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Figura 4.3: Esfuerzos de corte y boyante para las campafias de octubre-noviembre de 2015 (A) y
mayo de 2016 (B). En azul se muestra el esfuerzo de corte como velocidad de corte wu.,, en verde,
el flujo de calor turbulento w’¢’ para ambas campanas.

Con ambos resultados el parametro adimensional de Monin-Obukhov ({) (ver Figura 4.4)
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varia significativamente a lo largo del dia. Durante las mananas y en ausencia de viento
significativo, el sistema se calienta gracias a la radiacién de onda corta incidente, lo que
se traduce en un flujo de calor convectivo desde la superficie hacia la atmosfera, lo que se
evidencia en la Figura 4.5, lo que produce una inestabilidad atmosférica significativa. Durante
las tardes, el viento constante y de gran velocidad domina sobre los efectos de boyancia,
derivando en una estabilidad neutra. Durante la noche, la superficie se enfria y el viento se
reduce, lo que deriva en un flujo de calor hacia la superficie desde la atmosfera, traduciéndose
en una condicién de estabilidad atmosférica.

Estabilidad Octubre-Noviembre 2015
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Figura 4.4: Estabilidad atmosférica cuantificada a través de la longitud adimensional de Monin-
Obukhov (Monin & Obukhov, 1954) para octubre-noviembre de 2015 (A) y mayo de 2016 (B).
En sombreado azul claro se muestra la zona estable (¢ > 0); en blanco, la neutra ({ = 0+ 0.04
Kader & Yaglom, 1990); en naranjo claro, la inestable (¢ < 0); en rojo claro, inestable tendiendo
a conveccion libre (¢ < —2).
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Figura 4.5: Temperaturas del aire (verde), del agua (azul), y flujo turbulento de calor (rojo) para
las campanas de octubre-noviembre de 2015 (A) y mayo de 2016 (B)
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4.3.2. Longitudes de escala de rugosidad

La longitud de escala de rugosidad se determiné previamente en la Secciéon 2.1.5, como parte
de la metodologia. En dicha secciéon se menciona que se consider6 que la superficie de la
laguna es aerodinamicamente rugosa en todo el periodo analizado (revisar Figura 3.6).

Considerando eso, se modelaron las longitudes de escala de rugosidad para la temperatura
(zr) v para la humedad (z,) en base al z obtenido, mediante las ecuaciones de Garratt (1992)
para flujo rugoso (ecuaciones 2.69 y 2.70 respectivamente) y las de Hicks (1975) (ecuaciones
2.72 y 2.73). En las figuras 4.6 y 4.7 se aprecia que la modelacion de Garratt es alrededor
de un orden de magnitud menor que las de Hicks. Debido a que la modelacién de Garratt
incorpora tanto el efecto de los ntimeros de Prandtl y de Schmidt (asociados al espesor de la
capa interfacial de la temperatura y humedad respectivamente) como los efectos de la capa
interfacial de momentum, se consider6 esta como valida para el resto de modelaciones aun
cuando Garratt (1992) sugiere usarla so6lo como referencia debido a su escasa validacion.

Escala de rugosidad de temperatura Oct-Nov 2015
T T

107 T T T
_ 104k .
E
106+ Hicks(1975) |+
A) Garratt (1992)
| | | | |
12:00 00:00 31/10 12:00 00:00 01/11 12:00 00:00 02/11 12:00
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Figura 4.6: Longitudes de escala de rugosidad de temperatura modeladas segtin Hicks (1975) (azul
claro) y Garratt (1992) (rojo claro) para las campafias de octubre-noviembre de 2015 (A) y mayo
de 2016 (B)

4.3.3. Funciones de similitud

Para comparar las funciones de similitud, se contrastaron las series de tiempo de los flujos
turbulentos medidos con sus respectivas parametrizaciones en base a los coeficientes de trans-
ferencia, de forma similar a como fue estimado el coeficiente de Charnock en la Seccion 4.3.2.
De esta forma, se estudiaron las funciones de similitud para perfiles de velocidad de viento

35



Escala de rugosidad de humedad Oct-Nov 2015
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Figura 4.7: Longitudes de escala de rugosidad de humedad modeladas segin Hicks (1975) (azul)
y Garratt (1992) (rojo) para las campafas de octubre-noviembre de 2015 (A) y mayo de 2016 (B)

a través de la parametrizacion de u, (ecuaciones 2.49 y 2.52), para perfiles de temperatura
a través de la parametrizacion de Hy (ecuaciones 2.50 y 2.53), y para perfiles de humedad a
través de la parametrizacion de LE, (ecuaciones 2.51 y 2.54).

Todas las mediciones utilizadas en la comparacion fueron medidas a través del Irgason (z =
1.45m para la campana de octubre-noviembre de 2015, z = 1.21 m para la de mayo de 2016).
En el caso de las temperaturas y humedades superficiales requeridas para las ecuaciones 2.50
y 2.51, estas fueron calculadas para cada funcion de similitud a través de la definiciéon de las
funciones de similitud integrales de las Ecuaciones 2.21, 2.22 y 2.23.

Las comparaciones entre flujos turbulentos y su parametrizacion a través de coeficientes de
transferencia no neutros se presentan en las Figuras 4.8, 4.9 y 4.10.

Para el andlisis de funciones de similitud para perfiles de viento (Figura 4.8), existe un buen
ajuste en ambas campanas (Figura 4.8.A para octubre-noviembre de 2015, Figura 4.8.B para
mayo de 2016). Aun asi, se observa un grado de subestimacion en la modelacion de u, para
valores bajos de este, siendo mas evidente esa tendencia en mayo de 2016.

Respecto a las funciones para perfil de temperatura (Figura 4.9), si bien se presenta un ajuste
aceptable (ST superior a 0.75 en la mayoria de casos), se observa una dispersion no sesgada
proporcional a la magnitud de Hyp~' C;' para la campana de octubre-noviembre de 2015
(Figura 4.9.A) y con un grado de sesgo para la campana de mayo de 2016 (Figura 4.9.B),
presentando subestimacion en la modelacion para inestabilidad atmosférica (valores positivos
del grafico) y sobreestimacion en condicion estable (valores negativos).
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Figura 4.8: Evaluacién de las funciones integrales de similitud para perfiles de velocidad de viento
para las campanas de octubre-noviembre de 2015 (A) y de mayo de 2016 (B)
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Figura 4.9: Evaluacion de las funciones integrales de similitud para perfiles de temperatura para
las campanas de octubre-noviembre de 2015 (A) y de mayo de 2016 (B).

Por tltimo, en el analisis de las funciones de similitud para humedad (Figura 4.10) se presenta
el mejor ajuste en relacion a las tres variables analizadas (ST sobre 0.96). Similar al caso
de velocidad de viento, existe subestimacién en la modelacion de LEy p~' L;! para valores
cercanos a cero, siendo méas evidente esto durante mayo de 2016 (Figura 4.10.B) cuando los

valores de LEy y U son menores.

Los valores del Skill Index definido en la Ecuaciéon 3.1 se presentan en la Tabla 4.1.

De esta forma, y considerando los valores de ST para cada funcion integral de similitud,
se decidi6 en condiciones estables adoptar la ecuacion de Businger et al. (1971) para ¥,
(Ecuaciéon 2.26), y las de Webb (1970) para W) y ¥,, (Ecuacién 2.26). Para condiciones
inestables, se consideraron validas las ecuaciones de Dyer (1974) para las tres funciones de
similitud (ecuaciones 2.31 y 2.32). Notar que si bien se escogieron sets de parametrizaciones
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Figura 4.10: Evaluacién de las funciones integrales de similitud para perfiles de humedad para las
campanas de octubre-noviembre de 2015 (A) y de mayo de 2016 (B).

distintos para los casos estables e inestables, todas las parametrizaciones son discontinuas en
0, por tanto escoger diferentes funciones no tiene mayor relevancia.

4.3.4. Coeficientes de transferencia

Se estudio el efecto de la estabilidad atmosférica en los coeficientes de transferencia, al contras-
tar estos (ecuaciones 2.52, 2.53 y 2.54) con sus respectivas contrapartes neutras (ecuaciones
2.55, 2.56 y 2.57), lo que se muestra en las figuras 4.11, 4.12 y 4.13. Se observa que la dife-
rencia no es significativa en ninguna de las tres variables analizadas. Los coeficientes fueron
calculados a altura instrumental para ambas campanas (1.45 m para la de octubre-noviembre
de 2015, 1.21 m para la de mayo de 2016).

Simultaneamente, se compararon los valores de los coeficientes de transferencia neutros cal-
culados con las mediciones en terreno con los obtenidos a través de las diferentes parametri-
zaciones (Figuras 4.14, 4.15, 4.16) para ambas campanas, de forma separada, evaluando todo
a una altura estandarizada de 10 m sobre la superficie.

Los coeficientes neutrales de transferencia de calor (Cyy) y humedad (Cy y) fueron mejor
representados por las ecuaciones de Hicks (Ecuaciones 2.61 y 2.62) que por las estimaciones
de Garratt (Figuras 4.15 y 4.16). Es digno de mencion que las ecuaciones de Hicks incluyen
modelamiento de procesos moleculares y turbulentos. Sin embargo, para valores mayores a
1.3 - 1073, las modelaciones de Hicks tienden a desviarse considerablemente.
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Figura 4.11: Efecto de la estabilidad en el coeficiente de arrastre. En A) bajo condiciones inestables,
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Tabla 4.1: Evaluacién de las funciones integrales de similitud. Se destacan sombreados y en negrita
los valores méaximos de ST para cada funcién en cada campafa

Skill Index

Funciéon Autor Oct-Nov 2015
Estable Inestable En conjunto
Webb (1970) 0.9510 ; 0.9510
Businger et al. (1971)  0.9515  0.8545 0.8596
v, Dyer (1974) 0.9509 0.8559 0.8609
Hogstrom (1988) 0.9508 0.8545 0.8596
Kader & Yaglom (1990) - 0.8542 0.8542
Webb (1970) 0.9905 - 0.9905
Businger et al. (1971) 0.9904 0.9585 0.9629
v, Dyer (1974) 0.9905 = 0.9591 0.9634
Hogstrom (1988) 0.9905 0.9585 0.9629
Kader & Yaglom (1990) - 0.8734 0.8734
v, Webb (1970) 0.9999 - 0.9999
Dyer (1974) 0.9999 0.9999 0.9999
Skill Index
Funcién Autor Mayo 2016
Estable Inestable FEn conjunto
Webb (1970) 0.8834 - 0.8834
Businger et al. (1971) 0.8835  0.9006 0.8956
v, Dyer (1974) 0.8834 0.9007 0.8955
Hogstrom (1988) 0.8834 0.9006 0.8955
Kader & Yaglom (1990) - 0.3763 0.3763
Webb (1970) 0.8426 - 0.8426
Businger et al. (1971) 0.8409 0.7123 0.7897
v, Dyer (1974) 0.8431 0.7108 0.7908
Hogstrom (1988) 0.8435 0.7123 0.7916
Kader & Yaglom (1990) - 0.7698 0.7698
Uy Webb (1970) 0.9997 - 0.9997
Dyer (1974) 0.9997 0.9675 0.9989
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Velocidad de corte al cuadrado (u

Parametrizaciéon propuesta

Utilizando la definicion de Cp (Ecuacion 2.49) se propone una nueva parametrizacion del
coeficiente de arrastre en funcion de las mediciones de velocidad de viento y de corte (Figura

4.3.4), dada por:

2
U

= =2.0947-1073 4.2
mod U10 ( )

donde Uy debe estar en ms~!'. A diferencia de otras parametrizaciones de Cp, este va-
lor es constante. Si bien esta formulacion requiere la determinacion de Ujg, que a su vez
requiere parametrizacién de los efectos de estabilidad atmosférica en el transporte vertical
de momentum, suponer una condiciéon neutra de estabilidad no anade errores significativos,
particularmente para velocidades de viento altas.

Correlacion entre Velocidad de corte y Velocidad del viento
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Figura 4.17: Correlacién entre u, y Uyg para la estimaciéon de Cp

De forma analoga a lo que se realiz6 con el coeficiente de arrastre, se estimaron parametri-
zaciones tanto de Cy como de Cy utilizando las Ecuaciones 2.50 y 2.51 (Figuras 4.18 y 4.19
respectivamente). La parametrizacion sugerida para la transferencia de calor es

H
=% = 1.7634 - 107301 (A — b10) (4.3)
pCyp
donde 0y, es la temperatura a 10 m sobre la superficie, mientras que U,y debe estar en m s+

y ambas temperaturas en °C' o K.

43



A su vez, la parametrizacion sugerida para la transferencia de humedad es

LE
pLy,

=1.6314 - 1073U10(QO - C]lg) (44)

donde ¢, es la humedad especifica a 10 m sobre la superficie. [gualmente, U;y debe estar en

ms’l.

Estimacion del coeficiente de transferencia de calor
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Figura 4.18: Estimacion del coeficiente de transferencia de calor en base a las mediciones en terreno.
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4.4. Balance de energia superficial

4.4.1. Balance de energia superficial y formacién de hielo

Utilizando la Ecuacion 2.22 se calcul6 la temperatura sobre la laguna 6y como funcién de la
temperatura del aire 6 y el pardmetro adimensional (.

En paralelo, a través de la Ecuacion 2.82, se estimo la temperatura de la superficie de la
laguna como funcién de BES, valor que no existe como mediciéon directa cuando se forma
hielo !. Para este proposito, se calculd una temperatura superficial T; tal que hace cero la
Ecuacion 2.82 a través del algoritmo de optimizacion de Newton-Raphson y, por extension,
se obtuvo el espesor de la capa de hielo a través de la Ecuacion 2.79.

Los resultados se muestran en la Figura 4.20. Se observa que el modelo de Balance Energético
Superficial entrega valores similares de temperatura superficial a los calculados mediante
estabilidad (Figura 4.20.A y 4.20.C). El espesor de la capa de hielo también es coherente
con las observaciones in situ durante la campana de mayo de 2016 (Figuras 4.20.B, 4.20.D y
2.2.A). Si bien en las mediciones de temperatura ambiental (Figura 4.1. B) no se evidencia
una diferencia significativa entre campanas, la temperatura superficial si registra variacion,
lo que deriva en un aumento en la extension y duracion de la capa de hielo en la campana
de mayo de 2016.

!Cuando no hay hielo, se asumié que existe mezcla completa en la laguna, por tanto la temperatura del
agua es homogénea.
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Figura 4.20: Temperatura superficial de la laguna y formaciéon de hielo. En A) y C) se presentan
las temperaturas superficiales modeladas mediante estabilidad (6, linea verde oscuro continua) y
mediante BES (T, linea verde claro continua) en conjunto con la temperatura del agua (Togua,
linea verde discontinua) para las campanas de octubre-noviembre de 2015 y de mayo de 2016 res-
pectivamente. En B) y D) se presenta el hielo formado en ambas campanas. En D) adicionalmente
se indican las mediciones puntuales de espesor de hielo realizadas in situ (circulos rojos).
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4.4.2. Hielo y procesos de transporte en la interfaz aire-agua

El aislamiento del agua producido por la capa de hielo es evidente si se analiza el transporte
de masa en la interfaz aire-agua. El flujo vertical de diéxido de carbono fue medido con el
Irgason y corregido por efectos de boyancia y humedad (Webb et al., 1980)

Cooy——— Cooy——
O Cryo + (1 + mR)%w’H’ (4.5)

F002 = UJIC/COQ +m

Pd

donde Fip, es el transporte vertical de didxido de carbono desde el agua hacia la atmosfera
y Cco, es la concentracion de dioxido de carbono en el aire.

Si existe una diferencia de concentracion de didxido de carbono entre el aire y el agua, se
espera que haya flujo en la interfaz aire-agua, dado que el flujo de C'O; es principalmente
difusivo (Cole & Caraco, 1998; Csanady, 1990; Wanninkhof & Knox, 1996; Zappa et al.,
2007). Como cualquier otro flujo turbulento, a mayor energia cinética turbulenta, mayor sera
el transporte; asi, la velocidad del viento es la forzante principal del flujo de COy (Figura
4.21).

Como era de esperarse, el flujo de C'O, es practicamente cero cuando existe hielo, incluso si el
viento alcanza velocidades altas (como se observa el 19 de mayo de 2016, antes de mediodia.
Figura 4.21.B) lo que se explica al considerar que la interfaz aire-agua es reemplazada por
una interfaz aire-hielo, y que no es lo suficientemente permeable para permitir el transporte
de CO,.

El aislamiento debido al hielo podria ser significativo para la produccién bentonica prima-
ria, debido a la modulacién que el hielo tiene en el calor, radiacion, luz y flujo de diéxido
de carbono en el sistema. Un anélisis mas detallado de esto queda propuesto para futuras
investigaciones.

De manera similar, los flujos turbulentos de calor se ven afectados por la presencia de hielo. Al
ya mencionado cambio de calor latente de evaporacion por el de sublimacion (Ecuacion 2.8)
se observa un efecto de reduccion de flujo de calor, apreciables en la Figura 4.22, en donde el
hielo utiliza la energia del sistema para derretirse y aisla el agua del aire. De manera similar
a lo observado con Frp,, se observa un flujo reducido de calor incluso en condiciones de alta
velocidad de viento, para luego incrementar su magnitud de forma abrupta al terminar de
descongelarse la laguna (Figura 4.22.B).

Finalmente, y de forma més obvia, la presencia de hielo anula la transmisién de momentum
desde el aire al agua, asi como cambia la rugosidad de la laguna. En la Figura 4.23 se observa
el cambio del coeficiente de arrastre en el tiempo.
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Figura 4.21: Flujo turbulento de diéxido de carbono (verde) comparado con la velocidad del viento
a 10 m sobre la superficie (azul) para las campanas de octubre-noviembre de 2015 (A) y mayo de

2016 (B). El area pintada indica los periodos en que la superficie de la laguna presenta hielo.
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Figura 4.22: Flujos turbulentos de calor comparados con la velocidad del viento y hielo en superficie
para las campanas de octubre-noviembre de 2015 (A) y mayo de 2016 (B). La linea roja continua
representa el flujo de calor sensible; la roja discontinua, el flujo de calor latente; la linea verde
corresponde a la velocidad del viento a 10 m sobre la superficie. El area pintada indica los periodos
en que la superficie de la laguna presenta hielo.
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4.4.3. Balance de energia en el agua

A través de las ecuaciones 2.78 y 2.83 se calculo el balance de energia en el agua y, por
extension, se calculé el flujo de calor entre los sedimentos y la columna de agua, lo que se
presenta en la Figura 4.24. Para ello, se supuso que la variacion temporal de la altura de la
columna de agua es despreciable.

Se observa que durante parte significativa de la noche el flujo de calor turbulento es positivo
y relativamente constante, coincidiendo con la escasa variacion temporal de la temperatura
del agua en ese periodo. Una vez que la radiacion de onda corta incidente es significativa, el
flujo disminuye gradualmente hasta volverse negativo, indicando que los sedimentos reciben
calor a través de la capa de hielo y de agua. Al momento del derretimiento, el aumento es
brusco, ya que no existe una reduccion de radiacion debido al hielo, y a que el balance en el
agua (que regula a su vez el calor en esta modelacion) queda condicionado también por el
intercambio de calor directo entre la columna de agua y la atmosfera.
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Figura 4.24: Flujo de calor entre los sedimentos y la columna de agua para las campanas de
octubre-noviembre de 2015 (A) y mayo de 2016 (B). La linea roja continua representa la radiacion
de onda corta incidente (Hg,); la punteada, el flujo de calor desde los sedimentos (Hg); la azul
claro, el espesor de la capa de hielo (k)

Por su parte, el calor almacenado en la columna de agua es significativamente menor a los
flujos de calor, tanto entre la atmosfera y la superficie de la laguna, como entre la laguna y
los sedimentos, como se observa en la Figura 4.25. Se observa claramente que la variaciéon de
calor en la columna de agua es cercana a cero cuando existe formacion de hielo, lo que es
consecuente con los flujos medidos, la modelacion de hielo y la modelacién de Hg, la que es
comparable con estudios similares (de la Fuente & Nifio, 2010; de la Fuente, 2014).
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de 2015 (A) y mayo de 2016 (B). La linea morada continua representa el calor en la columna; la

azul claro, el espesor de la capa de hielo (h;)

92



Capitulo 5

Discusion y Conclusiones

5.1. Principales forzantes atmosféricas

Como se observa en la Figura 4.1.A, la velocidad del viento es la forzante atmosférica principal
del sistema. Los altos valores de velocidad del viento durante la tarde generan mezcla en la
capa atmosférica superficial, acercando parcelas de aire més frias y secas a la superficie de
la laguna. Como consecuencia, se incrementa la evaporacion y el flujo de calor sensible que
tiende a enfriar el agua. Ambos fenémenos se evidencian en la marcada dependencia de los
flujos turbulentos de calor con la velocidad del viento (Figura 4.1.D).

La velocidad del viento también afecta a la capa de agua: el momentum se transmite desde
el aire al agua, creando un flujo turbulento que mezcla el agua y resuspende los sedimentos
(de la Fuente, 2014).

La segunda forzante atmosférica principal es la radiacion de onda corta. Durante la manana,
incrementa la temperatura de la superficie de la laguna, lo que se traduce en un aumento
del flujo de calor turbulento hacia el aire. Esto ademés calienta de forma significativa a
las parcelas inferiores de la capa atmosférica, incrementando el efecto de boyancia en el
transporte vertical de masa, momentum y calor (ver Figura 4.5). Adicionalmente, la radiacion
que traspasa la laguna llega a los sedimentos, calentando la parte superior de estos. Durante la
noche, el calor almacenado en los sedimentos es liberado hacia el agua, evitando oscilaciones
de temperatura mayores a las que se registran (de la Fuente, 2014).

5.2. Flujos turbulentos y estabilidad atmosférica

5.2.1. Analisis de estabilidad atmosférica

El efecto combinado de ambas forzantes principales (viento y radiacion de onda corta) domina
sobre la estabilidad atmosférica (Figura 4.5). Observando la Figura 4.4, se evidencia una
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periodicidad en la estabilidad atmosférica, la cual puede ser subdividida en cuatro periodos
intradiarios:

e Enfriamiento bajo condicion estable

Se inicia después de la puesta de sol. Se caracteriza por la ausencia radiacion de onda
corta incidente y por la escasez de viento, siendo la velocidad de éste cercana a cero,
con réafagas esporadicas en torno a los 2 m s~!. Frente a la ausencia de estas forzantes
meteorologicas, cualquier perturbacion se disipa rapidamente, reduciendo asi la mezcla
en la capa superficial atmosférica. Como consecuencia, las parcelas de aire mas densas
y frias bajan por peso, y las més livianas y calidas ascienden, lo que se denomina
condicion estable, caracterizado por un adimensional de Monin-Obukhov ¢ mayor a
cero (Figura 5.1.A).

La nueva disposicion de las parcelas genera un gradiente de temperatura positivo que
invierte el flujo de calor sensible, traspasandose dicho calor desde la atmosfera hacia la
laguna. A su vez, la disminuciéon de la temperatura ambiental y velocidad del viento
reducen el calor latente a valores cercanos a cero. En la laguna propiamente tal, la
temperatura disminuye de forma méas gradual que en el aire, debido a la menor capa-
cidad calorica del aire respecto al agua, v a que los sedimentos se comportan como un
amortiguador térmico reteniendo calor durante el dia y liberandolo durante la noche
(de la Fuente, 2014).
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Figura 5.1: Enfriamiento bajo condicién estable. Los valores de ¢ oscilan entre 1 y 0, con algunas
excepciones debido a la energia remanente en el sistema (A), mientras que la temperatura (B),
viento (C) y flujos turbulentos (D) disminuyen considerablemente.

e Enfriamiento bajo condiciéon inestable

Una vez que la laguna se enfria hasta el punto de congelamiento, se produce una capa
de hielo sobre esta, aislando la columna de agua de la atmosfera. La formacion de dicha
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capa libera calor hacia la atmosfera, lo que se traduce en un flujo turbulento de calor
hacia el aire, produciendo inestabilidad. Dado que la diferencia entre los valores de tem-
peratura en superficie y atmosféricos no son grandes (ver Figura 5.2.B), la inestabilidad
generada es moderada, variando entre -2 y 0.

La aislacién generada por el hielo, en conjunto con el efecto de los sedimentos mantienen

la temperatura del agua en torno a los 0°C, no asi la temperatura de la superficie, que
baja hasta alcanzar valores cercanos a -7°C.
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Figura 5.2: Enfriamiento bajo condicién inestable. ¢ oscila en casi todo el rango analizado, ten-
diendo a valores negativos a medida que avanza la noche (A). La temperatura del aire sigue
disminuyendo mientras que la del agua se estabiliza (B).

e Conveccién libre

Al salir el sol, las condiciones generales del sistema cambian. Al existir radiaciéon de
onda corta incidente la temperatura del aire aumenta de forma subita. Sin embargo,
al seguir siendo la velocidad del viento cercana a cero, no hay mezcla mecanica. Sin
embargo, las parcelas de aire méas bajas se calientan producto del calentamiento de la
superficie, disminuyendo rapidamente su densidad y, por consecuencia, se genera un
flujo boyante que promueve el transporte vertical desde la laguna hacia la atmosfera.
A este proceso se le conoce como conveccion libre y se caracteriza por una condicién
atmosférica inestable, en la que los valores del adimensional de Monin-Obukhov pueden
tender a —oo (Figura 5.3.A).

A pesar de los gradientes temporales bruscos de temperatura y del aumento de radia-
cion, los calores sensible y latente siguen siendo pequenos (Figura 5.3.D). El aumento
de radiacion y de temperatura ambiental producen el derretimiento de la capa de hie-
lo, lo que requiere absorcion de energia, por lo que en periodos en donde hubo mayor
presencia de hielo, la inestabilidad fue menor.
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Figura 5.3: Conveccién libre. ( se mantiene en valores menores a 0, tendiendo a valores particu-
larmente bajos, fuera del rango graficado (A).

e Conveccion forzada

Cerca del mediodia el viento aumenta su velocidad de forma sibita, pasando de rafagas

esporadicas a un flujo relativamente constante, con valores que superan los 10 m s~

La presencia de esta forzante meteorolégica produce energia cinética turbulenta a través
de los esfuerzos de corte, la que es lo suficientemente significativa como para incremen-
tar sustancialmente el proceso de mezcla en la capa superficial atmosférica. Es asi que,
al mezclarse las parcelas de aire, se genera un perfil vertical de temperatura relativa-
mente homogéneo, con lo que la inestabilidad atmosférica se reduce considerablemente,
llegando a la neutralidad (¢ ~ 0. Figura 5.4.A).

Los mayores mecanismos de transporte turbulento generan un aumento significativo de
los flujos de calor sensible y latente, que pasan de valores cercanos a cero a 400 W m =2
en el caso del calor latente y a 100 W m ™2 en el caso del sensible en la campainia de
octubre-noviembre de 2015.

El caso de la campana de mayo de 2016 es diferente: la temperatura del agua es menor,
por lo que la diferencia con la atmosfera es pequena, produciendo menos flujo de calor
turbulento, asi como la velocidad del viento es menor también en comparaciéon con la
campaiia de 2015 (ver Figura 5.4.D). Esto se traduce en un incremento sustancialmente
mas bajo en la magnitud de los flujos de calor sensible y latente en relacion al periodo
de conveccion forzada.

En el agua, la temperatura, que aument6 considerablemente en el periodo anterior
debido a la radiacion y a la escasa profundidad, disminuye de forma gradual. Esto se
explica en el aumento de los flujos de calor sensible y latente que extraen calor desde
la laguna.
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De igual forma, la temperatura del aire presenta una disminucion gradual, consistente
con los procesos de mezcla turbulenta en la capa limite atmosférica.
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Figura 5.4: Conveccion forzada. Se observa que el pardmetro ¢ se mantiene muy cercano a 0 la
mayor parte del tiempo (A).

5.2.2. Longitudes de escala de rugosidad

Respecto al coeficiente de Charnock, la optimizacion del coeficiente de arrastre para todas las
funciones de similitud evaluadas en este trabajo dio como resultado un coeficiente un orden
de magnitud mayor al que usualmente se ocupa (Csanady, 1990), y significativamente mayor
a los disponibles en bibliografia, que van entre 0.01 y 0.03 (Garratt, 1992) en contraste con
el valor obtenido en este trabajo, 0.1728 mostrado en la Figura 3.5. Se observa ademas al
evaluar las funciones de similitud individualmente (Figura 4.8) y posterior calculo del esfuerzo
de corte a partir del coeficiente de arrastre (CpU?) que se subestima el valor medido de u? en
caso de usar el coeficiente de Charnock tradicional. Este aspecto requiere de mayor anélisis,
ya que la mayoria de la investigacion en torno a transferencia de moméntum entre aire y agua
se ha realizado en mar abierto o en lagos con una profundidad considerablemente mayor a la
del presente trabajo, por lo que el efecto de la profundidad de la laguna en la generacion de
oleaje debiera ser estudiado en un futuro trabajo.

El nimero de Reynolds de rugosidad calculado indica que existe un flujo aerodindmicamente
rugoso sobre la laguna durante gran parte del dia, y un flujo en transicion liso-rugosa durante
la noche y primeras horas del dia (ver Figura 3.6). La rugosidad durante el dia, cuando
la laguna estd libre de hielo, puede ser explicada por la poca profundidad de la laguna,
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como se ha mencionado con anterioridad. Altos valores de la magnitud de la velocidad del
viento sumados a la escasa profundidad del cuerpo de agua inducen olas pequefias y de alta
frecuencia, que incrementan la longitud de rugosidad aerodinamica y, por extension, Re,.

Las escalas de rugosidad de temperatura zy y humedad z, fueron estudiadas analizando las
series de tiempo de las modelaciones de Garratt (Ecuaciones 2.69 y 2.70 para flujo rugoso) y
Hicks (Ecuaciones 2.72 y 2.73) (Figuras 4.6 y 4.7). Ya que no existen valores explicitos de zp
Y zg, no se pudo verificar si las parametrizaciones se ajustan a la realidad. Los resultados de la
evaluacion de los coeficientes de transferencia de calor y humedad indican que las ecuaciones
de Garratt, que presentan efectos de transporte molecular y turbulento, podrian ser una
mejor aproximacion a estas escalas.

5.2.3. Funciones de similitud

Las Figuras 4.8, 4.9 y 4.10 muestran una correlacion consistente entre los perfiles verticales
de las variables conservativas estudiadas y las funciones de similitud integrales. En el mismo
grupo de figuras, se observa que las funciones que poseen formas similares (Ecuaciones de
Businger et al., 1971; Dyer, 1974; Hogstrom, 1988) tienen valores practicamente iguales al
ser evaluadas, lo que sugiere que los flujos de calor sensible y latente son poco sensibles a la
parametrizacion utilizada para su calculo.

Sin embargo, existe un sesgo en la parametrizacion de u, en la evaluacion de las funciones
de similitud para el perfil vertical de viento para valores bajos del viento (Figura 4.8). Nue-
vamente es posible atribuir esta inconsistencia a la baja profundidad de la laguna y a la
dindmica de formaciéon de oleaje en esta.

5.2.4. Coeficientes de transferencia

Como era de esperarse por la forma de las ecuaciones de similitud, los coeficientes de trans-
ferencia neutros subestiman los valores bajo condiciones inestables (Figuras 4.11.A, 4.12.A y
4.13.A) y los sobreestiman para condiciones estables (Figuras 4.11.B, 4.12.B y 4.13.B). Evi-
dentemente, a mayor magnitud de {, mayor es la dispersion y la variaciéon de los coeficientes.
Vale la pena mencionar que para valores grandes de todos los coeficientes, los valores neutros
y no neutros son practicamente los mismos. Esto, dado que las forzantes meteorologicas que
dominan los flujos tienen su maximo cuando las condiciones de estabilidad son neutras.

Los coeficientes de arrastre neutro computado mediante las ecuaciones propuestas por Garratt
(1992) (Ecuaciones 2.58 y 2.59) y Liu et al. (1979) (Ecuacion 2.63) muestran un ajuste signi-
ficativo con tendencia a la subestimacion, en comparaciéon con el valor dado por la Ecuacion
2.55 (Figura 4.14). Las tres parametrizaciones propuestas son estrictamente dependientes de
la velocidad del viento y fueron calibradas empiricamente en la interfaz aire-océano (Garratt,
1992; Liu et al., 1979).

28



5.3. Balance de energia superficial y formacién de hielo

Se propuso un modelo que fue satisfactoriamente validado. Los resultados del modelo indican
que la formacion de hielo es un proceso lento, mucho mas que el derretimiento (Figura 4.20).
Este comportamiento se explica en que el hielo recibe alta de radiaciéon de onda corta durante
la manana. Como consecuencia, variaciones estacionales en el ciclo de derretimiento del hielo
y congelamiento del agua en las lagunas se asocian a variaciones estacionales de la radiacion
de onda corta. Basicamente, la diferencia estacional en la energia superficial se traduce en un
incremento del espesor de hielo que se forma durante la noche, como se muestra en la Figura
4.20.

La formacion de hielo en la superficie tiene un efecto significativo en la temperatura del agua:
al aislar el cuerpo de agua de la atmosfera se restringen considerablemente todos los flujos de
calor desde el agua hacia la atmosfera, y al liberarse calor debido al proceso de congelamiento
(conjuntamente con el calor proveniente desde los sedimentos) se mantiene la temperatura
del agua en torno a los 0 °C'. El mismo calor producido por congelamiento debe ser liberado
por conducciéon a través del hielo hacia la atmosfera, lo que incrementa los efectos boyantes
en ella.

El derretimiento del hielo tiene un efecto opuesto en los flujos de calor: el hielo derretido y la
reduccion de radiacion de onda corta que genera la capa de hielo reducen el incremento de la
temperatura del agua. Adicionalmente, debido a la absorcién de calor que efectiia el proceso
de fusion, el sistema reduce los flujos de calor hacia la atmosfera. Este fenomeno se evidencia
en una reduccién de la magnitud del pardmetro adimensional de Monin-Obukhov (Figura
4.4). Para este tipo de sistemas, con la cantidad de radiacion de onda corta, se esperaba un
estado similar al de conveccién libre, debido al incremento de temperatura en la superficie
que genera dicha forzante (Adams & Helfrich, 1990).

5.4. Comparacion con sistemas similares

Como se menciond en un principio, existe una significativa ausencia de estudios en salares.
Maés aun, son pocos los estudios que se enfocan en variaciones intradiarias de la estabilidad
atmosférica o de flujos turbulentos sobre cuerpos de agua someros.

La comparacion més proxima existente es el estudio del Salar de Punta Negra, realizado por
de la Fuente & Nino (2010). Este salar, ubicado en el Altiplano chileno a 3000 m.s.n.m,
comparte varias caracteristicas climatolégicas y geomorfologicas con el Salar del Huasco. Las
mediciones para la realizacién del mencionado articulo fueron obtenidas en el verano de 2006
e, incluso bajo condiciones similares de viento, radiaciéon de onda corta y temperatura del
aire, se evidencian diferencias significativas en la estimacion de flujos turbulentos de calor, los
cuales fueron obtenidos mediante relaciones empiricas en funcién de las variables medidas: el
calor sensible en el Salar de Punta Negra muestra variaciones intradiarias mayores a los valores
registrados en el Salar del Huasco en ambas campanas, asi como el calor latente presenta una
magnitud mayor. La diferencia podria deberse al balance energético de los salares (no se
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registro presencia de hielo en el Salar de Punta Negra), morfologia y la estacion del afo en la
que se hicieron las mediciones. Se requiere de un analisis mas profundo para entender dichas
diferencias, lo que escapa del objetivo general de este trabajo.

Venéldinen et al. (1998) estudiaron en 1998 relaciones entre la velocidad del viento, el fetch
y los flujos turbulentos de calor sobre dos lagos someros en Suecia: el lago Raksjon, que
posee un area de 1.2 km? y una profundidad media de 4.3 m, v el lago Tamnaren, que tiene
un area de 34 km? y una profundidad media de 1.2 m. Ambos flujos turbulentos de calor
(Hy y LEy) fueron estimados a través de formulas empiricas. Los resultados de este trabajo
indican valores similares de calor latente para valores similares de velocidad del viento, a una
temperatura del aire de 19 °C' y humedad relativa del 54 %, comportandose de forma mas
parecida al Salar del Huasco que el Salar de Punta Negra.

Revisando estudios mas recientes, Biermann et al. (2014), trabajaron en una laguna somera
de 1 km? y una profundidad maxima de 12 m en la cuenca de Nam Co en la meseta Tibetana,
a 4730 m.s.n.m. Los flujos turbulentos de calor fueron medidos en verano por un anemoémetro
sonico y comparados con relaciones empiricas. Las series a nivel intradiario de calor latente,
sensible y temperatura del aire resultaron ser similares al registro de mayo de 2016 en el Salar
del Huasco durante las horas de dia, incluso cuando la velocidad del viento no fue tan alta
como la registrada en el salar. Durante la noche, la temperatura del aire no desciende tanto
como en el Salar de Huasco y los flujos de calor reflejan eso.

El trabajo de Li et al. (2015) se enfoco en el lago Ngoring, también en la meseta Tibetana.
Este lago posee un area de 610 km?, una profundidad media de 17 m y se encuentra a 4274
m.s.n.m. Los datos se obtuvieron en verano y otonio por medio de un anemémetro soénico y
un sensor de gases de extremo abierto. En el andlisis de otono se observan valores de flujos
turbulentos similares a los obtenidos para la misma época en el salar, particularmente en las
tardes, donde las condiciones meteorologicas son similares. Las diferencias en las mananas
pueden atribuirse a la capa de hielo que cubre el salar.

Mammarella et al. (2015) estudiaron el lago Kuivajirvi en Finlandia. Este lago posee un area
de 0.63 km? y una profundidad media de 6.4 m. Los flujos turbulentos de calor fueron medidos
por medio de un anemémetro sénico y un sensor de gases infrarrojo en verano y ototio de los
anos 2010 y 2011. Los resultados de octubre de ambos anos muestran significativas similitudes
con los registrados en el Salar del Huasco para el calor sensible. Sin embargo, el calor latente
y la radiacién neta es menor a la registrada en el lugar de estudio de este trabajo.
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Anexo A

Propagacion de errores de variables
atmosféricas

A.1 Errores instrumentales

Los errores instrumentales asociados a cada instrumento utilizado y a sus respectivas variables
medidas se presentan en la Tabla A.1

Tabla A.1 Errores instrumentales

Instrumento Variable medida o Unidad
Analizador de Gases Cco, 0.1 mgm=3
CHQO 0.00175 gm_3
Anemoémetro Sonico u 0.5 mm s~}
v 0.5 mm s~ !
w 0.25 mms!
T, 0.0125 °C
Model 107 Temp. aire 0.15 °C
PTB110 Presion 0.15 kPa
CS300 H,, 5%RN W m™2
NR-Lite2 RN 5%RN W m™2
CS106 Presion 0.1 kPa
Wind Monitor 05103 U 0.3 ms~!
HMP60-L1 Temp. aire 0.6 °C
HR 5 %HR %
U22-001 Temp. agua 0.21 °C
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A.2 Propagacion de errores

Se calculd el error asociado a las variables atmosféricas principales mediante la formula de

propagacion de errores
i c
O'f = % ('J'I],l (Al)

donde o? es la varianza asociada a una variable producto a analizar f (o, es la desviacion
estandar), x; es la variable atmosférica medida en terreno y o,, es el error asociado a la
variable z;.

De esta forma, los errores asociados a las distintas variables atmosféricas son:
Magnitud de la velocidad del viento (Ecuacion 2.18)

U= (a+7°)" (A.2)

U\ > oU\?
= (5) %+ (&)
U v
\a (A.3)
2 2 | -2 2
== —-
<U) (202 +7%02)
Velocidad de corte (Ecuacion 2.14)
/ /2 !/ /2 0-25
Uy = (uw + v'w ) (A.4)
0.25u 2
ol = [ﬁ (072 + 0‘,,2):| (A.5)
u/w/ + 'U/w/ u"w u"w
con )
i'u,j 177
y la varianza de una covarianza entre dos variables n y x
UiAj
U77'X' = Z T <A7)
P, = 7% + o, (A8



Por lo tanto, el error asociado a una covarianza entre dos variables puede expresarse como

N4l/,—
2 22, 22
T = TN <0Xn’ +o,X ) (A.10)

con N el ntimero de valores usados en la covarianza por cada variable (N = f - P)

Temperatura potencial corregida por humedad (Kaimal & Gaynor, 1991)

T, P\
g — s ( _) ’ (A.11)
0.32C RT
14 DT \ Py

donde Ty es la temperatura séonica medida por el Irgason y Pr la presion referencial, tomada
igual a la presion P del Irgason

2 (00N o (00 N L (90,
70 =\o1,) 7% T \0Cue ) “Cme T \oP) 77

B 1 g (O3RN L (032RCo )’ (A.12)
(1 +O.320H20RTS>4 & 7s\18.02P ) "m0 7 18.02 P

18.02P

Calor latente (Ecuacion 2.6)

G
LEy = L,(1+mR) (C;Jzow/ n CHQO“’T) (A.13)

2
OLE,\> OLE, \* OLE, OLEy\ >
2 _ 0 2 0 2 0 2 0 2
“LE0_< 20 ) i (aCHQ()) “Cmo T (ac;bowf) T (6_«9%0’) oot

2

Tgl Tgl
= |:—2.39 (C}ing/ + CHQOwT> + LU (CHQOwQ—Q(G — 1)>} (1 + mR)Qag

1 \12
+ |L,(1 +mR) (510’6”)} O'éHQO + [Lo(1 + mR)]? 02

|: C}{zow’
C— 2
+[Lv<1+mR>( %O)} O

(A.14)
Calor sensible (Ecuacion 2.5) o
Hy = pCpw'd’ (A.15)
0Hy\’ OHy \’
2 _ (2220 42 0 2
THo = ( ap ) %t (aW) Tur (A.16)
— (C'8) 02 + (pCy)? 02
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Longitud de Monin-Obukhov (Ecuacién 2.12)

L=-—

A17
w7 (A17)

L=\ Ou, o 00 0 ow w
2
u2 u3 2 ud
— _3 * 5 + (_ * ) 2+ _H_*
< %w’&’) Tus rgw'6’ 70 2

Adimensional de Monin-Obukhov (Ecuacion 2.11)

)2 (A.18)

z
(= T (A.19)
a¢ a¢
2
o; = aaz + a—LaL
! ¢ (A.20)
- Zo-z ﬁo-L

Los errores propagados de cada variable evaluada se presentan en la Tabla A.2. En las Figuras

A1, A2 y A.3 se presentan las variables con mayor error, con un intervalo de confianza de
95 %.
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Tabla A.2 Propagacion de errores

Variable Unidades  Campafa min 02>  max o2 o2
U ms~! Oct-Nov 2015 2.50E-07  2.5E-07 2.5E-07
Mayo 2016 2.50E-07  2.5E-07 2.5E-07
Uy ms—! Oct-Nov 2015 1.23E-15 0.0272 0.0013
Mayo 2016 5.19E-16 0.0249 0.0006
0 °C Oct-Nov 2015  1.02E-06 0.2439 0.0120
Mayo 2016 9.39E-07 0.0258 0.0022
LE, Wm=2  Oct-Nov 2015  0.6273  1.23E+03 1.09E-+02
Mayo 2016 2.5830  5.55E+02 6.80E-+01
H, Wm™2  Oct-Nov 2015  0.1646  9.59E-+04 7.47TE-+03
Mayo 2016 0.0827  2.48E+04 1.66E+03
L m Oct-Nov 2015 1.47E-12 2.34E+08 6.17E+05
Mayo 2016 1.70E-10 1.79E+07 7.48E-+04
¢ m Oct-Nov 2015 1.09E-13 4.1384 0.0130
Mayo 2016 1.08E-12 0.2724 0.0010

70



Error propagado Calor latente Oct-Nov 2015
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Error propagado Calor latente Mayo 2016
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Figura A.1 Error propagado en el flujo de calor latente.
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sensible Oct-Nov 2015
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Figura A.2 Error propagado en el flujo de calor sensible.

72



Error propagado ¢ Oct-Nov 2015
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Figura A.3 Error propagado en el adimensional de Monin-Obukhov.
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Intraday evaporation and heat fluxes variation at air-water interface of
extremely shallow lakes in Chilean Andean Plateau

Jaime Vergara (1) and Alberto de la Fuente (2)
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Engineering, Universidad de Chile, Chile (aldelafu@ing.uchile.cl)

Salars are landscapes formed by evapo-concentration of salts that usually have extremely shallow terminal lagoons
(de la Fuente & Nifio, 2010). They are located in the altiplanic region of the Andes Mountains of Chile, Argentina,
Bolivia and Peru, and they sustain highly vulnerable and isolated ecosystems in the Andean Desert.

These ecosystems are sustained by benthic primary production, which is directly linked to mass, heat and
momentum transfer between the water column and the atmosphere (de la Fuente, 2014). Despite the importance
of these transport processes across the air-water interface, there are few studies describing their intraday variation
and how they are influenced by the stability of the atmospheric boundary layer in the altiplano.

The main objective of this work is to analyze the intraday vertical transport variation of water vapor, tem-
perature and momentum between the atmosphere and a shallow water body on Salar del Huasco located in
northern Chile (20°19°40"S, 68°51°25"W). To achieve this goal, we measured atmospheric and water variables in
a campaign realized on late October 2015, using high frequency meteorological instruments (a sonic anemometer
with an incorporated infrared gas analyzer, and a standard meteorological station) and water sensors.

From these data, we characterize the intraday variation of water vapor, temperature and momentum fluxes,
we quantify the influence of the atmospheric boundary layer stability on them, and we estimate transfer coeffi-
cients associated to latent heat, sensible heat, hydrodynamic drag and vertical transport of water vapor.

As first results, we found that latent and sensible heat fluxes are highly influenced by wind speed rather
buoyancy, and we can identify four intraday intervals with different thermo-hydrodynamic features: (1) cooling
under stable condition with wind speed near O from midnight until sunrise; (2) free convection with nearly no
wind speed under unstable condition from sunrise until midday; (3) forced convection with high wind speed (near
15 m/s) and unstable condition close to neutral condition from noon to sunset; and (4) cooling under unstable
conditions with significant wind speed, from sunset until midnight.
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Variacion de la evaporacion y los flujos de calor y momentum en la interfaz
aire-agua de una laguna Altiplanica
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RESUMEN:

Los salares son costras salinas formadas por la evapo-concentracion de sales, que a veces
presentan espejos de agua. Se ubican en el Altiplano andino, compartido por Peru, Bolivia,
Argentina y Chile, y son la base para el desarrollo de ecosistemas Unicos y delicados. Presentan
caracteristicas termohidrodindmicas singulares, debido a su geomorfologia y a las condiciones
climéticas en las que se encuentran. El presente trabajo realiza una descripcion de estas propiedades
en base a una camparia de mediciones en terreno efectuada a finales de octubre de 2015 en una
laguna altiplanica en el extremo norte de Chile. En particular, este articulo se enfoca en la interfaz
aire-agua, analizando la transferencia de masa, calor y momentum entre la atmdésfera y el agua de
manera intradiaria. Los resultados de dichas mediciones sefialan que la principal forzante
meteoroldgica de las transferencias es el viento, lo que genera cuatro periodos durante el dia, muy
marcados, condicionados por la presencia o ausencia de este: enfriamiento estable (i), conveccién
libre (ii), conveccion forzada (iii) y enfriamiento inestable (iv).

ABSTRACT:

Salares are saline landscapes formed by evapo-concentration of salts that usually have
extremely shallow terminal lagoons. They are located in the Altiplanic region of the Andes
Mountains of Peru, Bolivia, Argentina and Chile, and they sustain highly vulnerable and unique
ecosystems. They have unusual thermo-hydrodynamic properties, due their geomorphology and
local climatic conditions. The main objective of this work is to describe these phenomena, using
data collected from a field campaign, performed on late October 2015, on an altiplanic lagoon
located in Northern Chile. Particularly, the focus is on the air-water interface, analyzing the intraday
variation of water vapor, temperature and momentum fluxes. Our results show that wind is the main
meteorological forcing, which highly influences all mentioned fluxes. Its presence or absence
divides days on four different periods: stable cooling (i), free convection (ii), forced convection (iii)
and unstable cooling (iv).

PALABRAS CLAVE: Salar; flujos turbulentos; capa limite atmosférica



INTRODUCCION Y ANTECEDENTES

Los salares corresponden a costras salinas formadas por la evapo-concentracion de sales,
que suelen presentar lagunas extremadamente someras (de la Fuente y Nifio, 2010). Se ubican en la
region compartida por Bolivia, Argentina, Chile y Pera del altiplano andino, y son la base
fundamental de ecosistemas altamente vulnerables y aislados que se encuentran en pleno desierto
cordillerano.

Estos ecosistemas estan sustentados por la produccion bentonica primaria, la cual esta
directamente ligada a la hidrodinamica y procesos de transferencia de masa, momentum y calor
entre la columna de agua y la atmdsfera (de la Fuente, 2014). A pesar de la importancia de los
procesos de transferencia de masa en la interfaz aire-agua, estos han sido poco estudiados en cuanto
a su variacion intradiaria y en como influye la estabilidad de la capa limite atmosférica en estos.

Considerando lo anterior, el objetivo de este trabajo es caracterizar la variacion intradiaria
del transporte vertical de vapor de agua, calor y momentum entre la atmdsfera y un cuerpo de agua
somero en el Salar del Huasco (20° 19 40”’ S, 68° 51° 25’ O), region de Tarapacd, Chile. Para lo
anterior, se estudian mediciones en terreno realizadas a fines de octubre de 2015, utilizando
instrumentos meteoroldgicos de alta frecuencia (un anemdmetro sénico con sensor integrado
infrarrojo de gases, mas una estacion meteoroldgica estandar) y sensores en el agua.

A partir de estas mediciones, se caracteriza la variacion intradiaria de estos flujos
turbulentos, se cuantifica el efecto de estabilidad de la capa limite atmosférica en ellos, y se estiman
los coeficientes de transferencia asociados al calor latente, calor sensible, arrastre hidrodinamico y
transporte vertical de vapor de agua para estos sistemas.

METODOLOGIA

Entre los dias 30 de octubre y 2 de noviembre de 2015 se realiz6 una campafia de
mediciones en terreno en el Salar del Huasco, que tuvo como objetivo medir series de tiempo de la
rapidez viento, temperatura del aire y del agua, concentracion de vapor de agua, presion atmosférica
y radiacién incidente. Para lo anterior se instalé un anemoémetro sénico con sensor integrado de
gases y temperatura (Irgason de Campbell Scientific), que permite medir con alta frecuencia (hasta
50 Hz) las variaciones de la velocidad del flujo y concentracion de vapor de agua y temperatura, por
lo tanto los flujos turbulentos de calor latente, sensible, y esfuerzos de corte de Reynolds (Garratt,
1992; Aubinet et al, 2012). Para la temperatura del agua, se distribuyeron sensores de temperatura
en el area en torno al anemdémetro sénico y para la radiacion incidente y presion atmosférica, se
utiliz6 una estacion meteoroldgica estandar.

Todos los instrumentos se instalaron en la zona norte del espejo de agua principal del
Salar, a una distancia aproximada de 50 m desde la orilla més cercana (Figura 1), con el propdsito
de garantizar suficiente profundidad de la capa de agua, la que es relativamente uniforme en toda la
laguna y es aproximadamente 5 cm, y tener un fetch de al menos 10 veces la altura instrumental, lo
que inicialmente se cumplio, dado que la direccion del viento es preponderantemente sur y la
longitud predominante de la laguna es en dicha direccion (suele medir entre 3y 4 km de largo).
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Figura 1.- Ubicacién de los instrumentos en la zona de estudio (Fuente: Google Earth)

Para estimar los flujos turbulentos mencionados, se utilizd el Método de Covarianza
Turbulenta (Montgomery, 1948; Obukhov, 1951). Dicho método se basa en que una capa limite
atmosférica plenamente desarrollada posee una capa interna o inferior (referida usualmente como
capa atmosférica superficial), en la cual, bajo ciertas condiciones, los gradientes verticales de los
flujos turbulentos de variables conservativas del aire son nulos, vale decir, la covarianza entre las
perturbaciones turbulentas de variables conservativas son constantes en la vertical:

on'U;’ _ 0 [1]
0z

Con n una variable conservativa cualquiera.

Esta hipotesis se basa en aplicar las ecuaciones de Navier-Stokes y de continuidad,
siguiendo el método de descomposicion de Reynolds y asumiendo ciertas simplificaciones
(Boussinesq, 1877; Businger, 1982; Stull, 1988), cuya demostracion escapa del objetivo del
presente articulo. Este método requiere caracterizar la variacion turbulenta a escala de Kolmogorov,
por lo que son necesarias mediciones de alta frecuencia, las que se realizaron mediante el Irgason.

Directamente, el Irgason mide 7 variables:

e Velocidad de viento, descompuesta en tres direcciones ortogonales de un sistema cartesiano

m. . . . = ags . .
(en ?), con el eje z perpendicular a la superficie, positivo hacia arriba

e Temperatura sénica (en °C)
e Concentracion de agua en el aire (en g—rg)
m

e Temperatura del aire (en °C)
e Presion atmosférica (en kPa)

La temperatura sénica difiere de la temperatura del aire debido a que la primera es medida
directamente por el anemodmetro sénico y la segunda es medida por un sensor, separado del
instrumento principal. Dado que la Teoria de la Covarianza Turbulenta requiere que las variables a
correlacionar sean medidas en el mismo punto, sélo la primera se utiliz6 en el calculo de flujos. La
segunda se utilizo para verificar valores medios.

Debido a efectos térmicos propios del agua en la atmdsfera, la temperatura sénica se
corrigio siguiendo a Kaymal y Gaynor (1991) mediante la ecuacion:

Ts
1+ 0.32CyH20RTs [2]
18.02P

T, =



Donde T, es la temperatura corregida y T la temperatura sonica (ambas en K), Cy,o €S la
concentracion de agua en la atmdsfera, R la constante universal de los gases ideales y P es la
presion atmosférica, estando todas las variables en unidades del Sistema Internacional.

En terreno, las siete variables anteriormente mencionadas, méas la temperatura corregida
fueron medidas a alta frecuencia (25 Hz), considerando esta frecuencia suficiente para registrar las
variaciones microturbulentas.

Todas las variables fueron almacenadas como promedios temporales de 10
min considerando que este periodo es suficientemente grande como para minimizar el ruido y lo
suficientemente pequefio como para retener la variabilidad temporal en las mediciones. Asi mismo,
se determinaron las varianzas de cada variable en dichos periodos, y las covarianzas entre cada una
de ellas.

Con toda la informacion recolectada, se calcularon algunos valores significativos,
particularmente flujos de energia y momentum, esta Gltima expresada como velocidad de corte.

La velocidad de corte u, se calculé como
1

u? = (UR07" + U507 ) 3]

Con U U, y U,U,’ las covarianzas entre las velocidades en los ejes x e y, y en los ejes y y z,
respectivamente, también referidas como flujos turbulentos verticales de momentum o esfuerzos de
corte de Reynolds (Garratt, 1992).

El calor sensible H, se computé como

Hy = PaCp U;T;: [4]

Siendo p, la densidad del aire, c,, el calor especifico del aire a presion constante y U;T." el flujo
turbulento vertical de temperatura.
A su vez, el flujo de calor latente LE,, se estimé como

LEy =~ L,C},, U []

Donde C;;,,U,’ es el flujo turbulento vertical de agua en la atmésfera 'y L, es el calor latente de
evaporacion, estimado en funcion de la temperatura segun Stull (1988) como

L, = 2501 — 2.37T, [6]

ConT.en°CyL,en é.

Considerando que la gran variacion de temperatura intradiaria y la presencia de agua en el
aire afectan el volumen de las parcelas de aire y, por tanto su densidad, se realizé una correccion al
calor latente siguiendo lo propuesto por Webb et al (1980):

- C -
LEy = L, [(1 + mry,) ( heoUz + =2 U;Tc'>] [7]
C

Con m la razon de pesos moleculares entre el aire seco y el agua en el aire, 1, la razén entre la
concentracion de agua en el aire y la densidad del aire seco.



Con el proposito de cuantificar la estabilidad en la capa limite superficial de la atmésfera,
que es la que desarrolla el intercambio de momentum, calor y gases con el cuerpo de agua del salar,
se utilizé el adimensional de Monin — Obukhov (1954), definida como

=- 8]
=1

Con z la altura instrumental del equipo de medicion desde la superficie del agua (igual a 1.4 m) y L

la longitud de Monin — Obukhov, definida como

P
kZULT, o]

Sle

Donde « es la constante de von Karman (evaluada como 0.4) y g es la aceleracion de gravedad
(igual a 9.8 Sﬂz).

RESULTADOS

Como era de esperarse en este tipo de sistemas, el calor latente es considerablemente
mayor al calor sensible la mayor parte del tiempo (Figura 2), lo que se hace mas evidente al analizar
la razén o coeficiente de Bowen (Figura 3), definido segln Garratt (1992) como:

H
Bo = % [10]
LE,
Sin embargo, al observar las otras variables meteorologicas que pueden influenciar en la
evaporacion, como radiacion incidente, temperatura del aire y velocidad del viento (Figura 4) es
s6lo este ultimo factor el que genera real influencia en la transferencia de calor y masa.

a00 T T T T
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400 .

200 B
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Fecha de medicidn

Figura 2.- Calor latente (LE) y sensible (Hg)
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Figura 4.- Velocidad neta del viento, temperatura del aire y radiacion incidente

La Figura 5 compara el adimensional ¢ definido por Monin-Obukhov, el cual es un
indicador claro de la estabilidad de la capa atmosférica superficial. Se presentan alternadamente
periodos de estabilidad (¢ < 0) e inestabilidad (¢ > 0), condicionados principalmente por los flujos
turbulentos verticales de momentum y temperatura. A su vez, la Figura 6 presenta los valores
obtenidos por algunos de los sensores de temperatura y conductividad.
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Figura 5.- Adimensional de Monin-Obukhov ({), velocidad de corte (u,) y flujo turbulento vertical de
temperatura, adimensionalizados
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Figura 6.- Temperatura del agua dada por 3 sensores de temperatura

DISCUSION

La Figura 2 muestra ciclos altamente marcados en la transferencia de calor latente y
sensible, ambos condicionados por la presencia de fuertes y constantes vientos durante el dia, los
que se asocian directamente a la produccion de energia cinética turbulenta a través del aumento de
los esfuerzos de Reynolds.

Al analizar la estabilidad de la capa atmosférica superficial y comparar esta con los flujos
turbulentos de momentum y temperatura (Figura 5), se observan cuatro periodos intradiarios con
procesos termodinamicos, aerodindmicos e hidrodindmicos distintos:

Enfriamiento bajo condicién estable
Se inicia algunas horas después de la puesta de sol. Se caracteriza por no haber radiacion

solar y por la escasez de viento, siendo la velocidad de este cercana a cero con rafagas esporadicas
en torno a los 2 m/s. Frente a la ausencia de estas forzantes meteoroldgicas, la energia cinética
turbulenta se disipa, reduciendo la mezcla en la capa superficial atmosférica. Como consecuencia,
las parcelas de aire mas densas y frias bajan por peso, y las mas livianas y calidas ascienden, lo que
se denomina condicion estable, caracterizado por un adimensional de Monin-Obukhov (¢) mayor a
cero.
La nueva disposiciéon de las parcelas genera un gradiente de temperatura positivo que
invierte el flujo de calor sensible, traspasandose dicho calor desde la atmdsfera hacia la laguna.

A su vez, la disminucién de la temperatura ambiental y velocidad del viento reducen el
calor latente a valores cercanos a cero.

En la laguna propiamente tal, la temperatura disminuye de forma mas gradual que el aire,
debido a que los sedimentos se comportan como un amortiguador térmico, reteniendo calor durante
el dia y liberandolo durante la noche (de la Fuente, 2014).
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Figura 7.- Periodo de Enfriamiento Estable, en la noche del 31 de octubre al 1 de noviembre

a



Conveccion libre

Una vez saliendo el sol, las condiciones generales del sistema cambian. Al existir radiacion
solar, la temperatura del aire aumenta de forma subita. Sin embargo, al seguir siendo la velocidad
del viento cercana a cero, similar al periodo nocturno, no hay mezcla mecanica, por lo que las
parcelas de aire méas cercanas a la superficie se calientan con mayor velocidad, disminuyendo
rapidamente su densidad y, por consecuencia, elevandose, desplazando hacia abajo a las parcelas
mas frias y densas. A este proceso se le conoce como conveccion libre y se caracteriza por una
condicion atmosfeérica inestable ({ < 0).

A pesar de los gradientes temporales bruscos de temperatura y del aumento de radiacion,
los calores sensible y latente siguen siendo pequefios, aun cuando existe produccion de energia
cinética turbulenta.

La temperatura del agua aumenta, pero de forma gradual al principio, debido a la inercia
térmica propia del agua, y a la congelacion de la parte superficial de la misma (notar en la Figura 6
temperaturas menores al punto de congelacion al inicio de cada dia), lo que se verificd en terreno.
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Figura 8.- Proceso de conveccion libre, durante la mafiana del 1 de noviembre

Conveccion forzada

Cerca del mediodia el viento aumenta su velocidad de forma subita, pasando de rafagas
esporadicas a un flujo con cierta homogeneidad temporal con velocidad en torno a los 14m/s.

La presencia de esta forzante meteoroldgica produce energia cinética turbulenta mecéanica
a través de los esfuerzos de corte, la que es lo suficientemente significativa como para incrementar
sustancialmente el proceso de mezcla en la capa superficial atmosférica. Es asi que, al mezclarse las
parcelas de aire, se genera un perfil vertical de temperatura relativamente homogéneo, con lo que la
inestabilidad atmosférica se reduce considerablemente, llegando casi a la neutralidad ({ = 0).

La presencia de mecanismos de transporte turbulento mayores genera un aumento
significativo de los calores sensible y latente, que pasan de valores cercanos a cero a 400 w/m? en
el caso del calor latente y a 100 w/m?en el caso del sensible. Esta diferencia de valores en este
periodo, que se representa en la razén de Bowen de la Figura 3, se traduce en que se utiliza una
cantidad significativa de energia del sistema en evaporar agua, por sobre la transmision de calor a la
atmosfera.

En el agua la temperatura, que aumentd considerablemente en el periodo anterior debido a
la radiacion y a la escasa profundidad, disminuye de forma gradual, principalmente a que el
momentum del aire se transmite al agua, generando mezcla dentro de la laguna y resuspension de
solidos.

La temperatura del aire presenta una disminucion gradual, consistente con los procesos de
mezcla turbulenta en la capa limite atmosférica.
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Enfriamiento inestable

Las condiciones descritas anteriormente se mantienen hasta la puesta de sol, momento en
el que la radiacion solar llega a cero, con lo que los procesos asociados a gradientes de temperatura,
como el calor sensible, disminuyen o se detienen. La velocidad del viento se reduce, pero sigue
siendo significativa como para que exista flujo de calor latente.

El proceso gradual de reduccién de energia cinética turbulenta se traduce en un aumento de
la estabilidad paulatino, condicionado por el desarrollo de la capa atmosférica nocturna, que separa
a la capa limite en una zona superior estable y sin viento, y una inferior, con viento significativo y
menos estable.

La disminucién de temperatura en el agua se reduce, principalmente debido al efecto
amortiguador de los sedimentos (de la Fuente, 2014).

Este comportamiento fraccionado intradiario se observa también al analizar aisladamente
la razén de Bowen (Figura 3), que suele tener valores absolutosmenores a 1 cuando los flujos
turbulentos se intensifican, alimentados por la generacion de energia turbulenta dada por el viento y
los gradientes de temperatura, y se vuelve erratica cuando estos disminuyen, debido a que el calor
latente tiende a cero durante la noche.

A diferencia de observaciones anteriores en otros salares (de la Fuente & Nifio, 2010), el
calor latente no cambia de signo, por lo que no hay transferencia de masa de agua desde la
atmosfera hacia la laguna, pero si existe transferencia de calor sensible, aun cuando las temperaturas
ambientales durante la noche son particularmente bajas.
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Figura 10.- Proceso de Enfriamiento Inestable, durante la noche del 31 de octubre

Comentarios finales

Este articulo apuntaba a una caracterizacion general de los procesos termohidrodinamicos
en la interfaz aire-agua de un salar, lo que se logré parcialmente, en parte a que adn falta realizar un
anélisis completo de todos los procesos que influyen en el balance de energia de la laguna, asi como



la caracterizacion de los procesos atmosféricos nocturnos, en donde los procesos bajo condiciones
estables son dificiles de cualificar y cuantificar, debido a su carécter irregular, a tal punto que no
existen modelaciones ni parametrizaciones estandarizadas de dichos fendmenos.

REFERENCIAS

Aubinet, M., Vesala, T., Papale, D. (Eds.). (2012). Eddy covariance: a practical guide to measurement and
data analysis. Springer Science & Business Media.

Boussinesq, J. (1877). Essaisur la théorie des eauxcourantes. Imprimerienationale.

Businger, J. A., Wyngaard, J. C., lzumi, Y., Bradley, E. F. (1971).Flux-profile relationships in the
atmospheric surface layer.Journal of the atmospheric Sciences, 28(2), 181-1809.

de la Fuente A. & Nifio Y. (2010). Temporal and spatial features of the thermohydrodynamics of shallow
salty lagoons in northern Chile.Limnology and Oceanography, 55(1), 279-288.

de la Fuente, A. (2014). Heat and dissolved oxygen exchanges between the sediment and water column in a
shallow salty lagoon. J. Geophys. Res. Biogeosci, 119(4), 596-613.

Garratt, J. R. (1992). The atmospheric boundary layer.Cambridge University Press.

Kaimal, J. C., & Gaynor, J. E. (1991). Another look at sonic thermometry. Boundary-Layer Meteorology,
56(4), 401-410.

Monin, A. S., &0bukhov, A. (1954). Basic laws of turbulent mixing in the surface layer of the atmosphere.
Contrib. Geophys. Inst. Acad. Sci. USSR, 151, 163-187.

Montgomery, R. B. (1948). Vertical eddy flux of heat in the atmosphere. Journal of Meteorology, 5(6), 265-
274,

Obukhov, A. M. (1951). Investigation of the micro-structure of the wind in the near-surface layer of the
atmosphere. Izvestia AN SSSR, seria Geofizika, 3, 49ff.

Stull, R. B. (2012). An introduction to boundary layer meteorology (Vol. 13).Springer Science & Business
Media.

Webb, E. K., Pearman, G. I., &Leuning, R. (1980).Correction of flux measurements for density effects due
to heat and water vapour transfer. Quarterly Journal of the Royal Meteorological Society, 106(447), 85-100.



Anexo D

Articulo para el I Congreso Chileno de
Ingenieria Ambiental en Sistemas
Acuaticos

88



| CONGRESO CHILENO DE INGENIERIA AMBIENTAL EN SISTEMAS
ACUATICOS, CChIASA

Analisis de la variacion de calor en la interfaz aire-agua de una laguna somera del
Altiplano Chileno

Jaime Vergara A.!
Alberto de la Fuente?

Los salares son costras salinas formadas por la evapo-concentraciéon de sales, que suelen
presentar lagunas extremadamente someras (de la Fuente & Nifio, 2010). Se ubican en la
region altiplanica de los Andes y son la base fundamental de ecosistemas altamente
vulnerables, sustentados por la produccion bentdnica primaria, la cual estd directamente
ligada a los procesos termo-hidrodindmicos entre la columna de agua y la atmosfera (de la
Fuente, 2014).

El objetivo de este trabajo es analizar y cuantificar la variacion intradiaria del transporte
vertical de calor entre la atmdsfera y un cuerpo de agua somero en el Salar del Huasco,
Region de Tarapacd, Chile. Para esto, se estudiaron los datos de dos campafias de
mediciones en terreno, efectuadas a fines de octubre de 2015 y mediados de mayo de 2016.
En dichas campafas se obtuvieron series de tiempo de la velocidad del viento, temperatura
del aire, radiacion de onda corta y larga, concentracién de agua en el aire, presion
atmosférica y temperatura del agua. Tanto la velocidad del viento como la concentracion de
agua en el aire y la temperatura del aire se midieron en alta frecuencia (25 Hz), para hacer
valido el método de covarianza turbulenta (Aubinet et al., 2012).

Considerando perfiles no estables de temperatura en la atmdsfera, se determind la
temperatura superficial del cuerpo de agua 6, como.

len(g_%

0, Zr 1)
9 = w'g’
TR 2

donde 6 es la temperatura potencial medida a la altura z, z; es la escala de la rugosidad
térmica, u, es la velocidad de corte, w'8" es la covarianza entre temperatura potencial y la
componente vertical de la velocidad del viento (w) , k es la constante de von Karman y ¥,
es la forma integral de la funcion de similitud de Obukhov para la temperatura, en funcion
de la estabilidad atmosférica (Monin & Obukhov, 1954; Garratt, 1992).

! Departamento de Ingenieria Civil, Universidad de Chile, jaivergara@ing.uchile.cl
Z Departamento de Ingenierfa Civil, Universidad de Chile, aldelafu@ing.uchile.cl
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Figura 1: Variables medidas en las campafias de octubre-noviembre de 2015 (lineas
continuas) y mayo de 2016 (lineas punteadas). En A) se muestran las velocidades del viento
para ambas camparias, en B) la temperatura del aire (rojo) y del agua (azul), en C) la
radiacion incidente (Hg,, naranja) y la neta (RN, morado), y en D) el calor latente de
evaporacion/sublimacién (LE,, celeste) y el sensible (H,, rosado).

Paralelamente, al realizar un balance de energia en la superficie del cuerpo de agua se
obtuvo tanto la temperatura superficial de la laguna T, como el espesor de hielo que se
forma durante la noche h;, coincidiendo dicha temperatura con la obtenida mediante
funciones de similitud (Figura 2).

El balance de energia se estimé como:
BES = Hy + LEy + Hy,, + (1 — @)yHg, + 1 = 0 (3)
donde BES es el balance de energia superficial; H, y LE, son los calores sensible y latente,

respectivamente; H,,, la radiacion de onda larga neta, y la fraccion retenida en superficie de
la radiacion incidente Hy,, Yy a el albedo.



J1 es el flujo de calor debido al cambio de fase del agua (sélido-liquido), dado por

oh, k(Tf—T,)
Zl=PiLfa—tlz# 4

donde T es la temperatura del agua bajo el hielo (la que se supone igual a 0°C), k es la
conductividad térmica del hielo, p; es la densidad del hielo y Ly es el calor especifico de
fusion (Leppéaranta, 2015; Garratt, 1992).

De la Figura 1 se observa que la principal forzante atmosférica es la velocidad del viento.
Esta modula los flujos turbulentos y, por tanto, la transferencia de masa, calor y momentum
entre el agua y el aire.

Si bien no es un factor determinante en la transferencia turbulenta, la radiacion incidente
tiene un fuerte impacto en el comportamiento térmico del agua.

En ausencia de esta, el sistema se enfria de forma abrupta, cayendo la temperatura
superficial bajo el punto de congelamiento. Esto produce una capa de hielo durante la
noche que separa el agua del aire, lo que a su vez genera procesos termodinamicos
adicionales:

- El calor generado por el proceso de congelamiento del agua es liberado hacia la
atmosfera a través del mismo hielo, lo que contribuye a aumentar la inestabilidad de
la capa atmosfeérica.

- Durante el dia la capa de hielo actta como filtro, disminuyendo la radiacion
incidente que llega al agua.

- El derretimiento del hielo produce absorcion de calor, observandose flujos de calor
menores a los esperados en una situacion de conveccion libre.

Finalmente, ambas metodologias aplicadas de forma independiente (funciones de similitud
y balance de energia superficial) entregan resultados similares referentes a la temperatura
superficial (Figuras 2.A 'y 2.C), lo que permite afirmar que se tiene un cierre completo del
balance de calor en superficie de la laguna.
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Figura 2: Resultados del balance de energia superficial y del modelo de formacion y
derretimiento de hielo. En A) y C) se muestra la comparacion entre las temperaturas de la
superficie del cuerpo somero mediante perfil de temperatura no estable (8,, linea solida
verde), la temperatura de la superficie del hielo (T oy, linea sélida verde claro) y la
temperatura del agua (Tagua, linea verde discontinua) para las campafias de 2015 y 2016
respectivamente. En B) y D) se muestra el espesor del hielo modelado, validado con

observaciones puntuales en terreno.
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Abstract

On the Altiplanic region of the Andes Mountains exists a particular kind of wetland, called
salar. These salars sustain highly vulnerable and unique ecosystems in the middle of the desert.
They have unusual thermo-hydrodynamic properties, due to their geomorphology and local
climatic conditions. The main objective of this work is to describe and analyze these phenomena,
using data collected from two field campaigns, performed in late October 2015 and in mid-May of
2016, on an altiplanic lagoon located in Northern Chile. Particularly, the focus is on the air-water
interface, analyzing the intraday variation of heat fluxes. Our results show that wind is the main
meteorological forcing that influences all turbulent fluxes. We use these data to determinate the
surface energetic balance and the surface temperature of the shallow lagoon, which is compared

with estimation through non-neutral vertical profiles of temperature.
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Introduction

Salars are saline landscapes formed by evapo-concentration of salts that usually have
shallow terminal lagoons (de la Fuente & Nifio, 2010). They are located in the Altiplano, a region
of the central Andes Mountains shared by Peru, Bolivia, Argentina and Chile. These salars sustain
highly vulnerable and unique ecosystems, which are based on the primary benthonic production
that is tightly linked to thermodynamic and hydrodynamic processes between the atmosphere
and the water column (de la Fuente, 2014). Despite the importance of transfer processes at the
air-water interface, these have been poorly studied in their intraday variation and how it

influences the stability of the atmospheric boundary layer in these systems.

The main objective of this work is to analyze the variation of the turbulent fluxes between
the atmosphere and the water column of the main shallow lagoon of the Salar del Huasco, located
in Northern Chile. We characterized the main atmospheric forcings and its effects on the system
and the thermodynamic processes on the air-water interface. With those outputs, we modeled the

surface energy balance over the lagoon, including ice formation and melting.

Methods

Field site and measurements

Salar del Huasco is a protected wetland under the Convention on Wetlands of International
Importance (also called the Ramsar Convention). It is located in the Tarapaca region of Chile, 180
km to the west of the city of Iquique and 1450 km to the north of Santiago de Chile (Figure 1.A),
at approximately 3800 meters above sea level, with a total surface of 52 km?2 .The lagoon has a

surface area of approximately 2 to 3 km?2 with a water depth of a few centimeters (Herrera et al.,
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2009; Risacher et al., 2003).

Salar del Huasco basin is endorheic and has a cold desert climate due to its high altitude,
with almost zero precipitation most of the year (Vega, 2016), except from December to March,
when the phenomenon called Altiplanic winter occurs, characterized by convective precipitations
caused by highly moist air parcels that go from East Andes to the Altiplano region(Mufioz, 2009;
Vega, 2016). Temperature on the basin varies between from -20°C in winter to 25°C in summer
(Munoz, 2009) with high intraday variability(de la Fuente, 2014). Annual mean precipitation
usually goes between 100 to 150 mm (Mufioz, 2009).

Observing this variation, we deployed two field campaigns on different seasons. The first
one was executed between October 30th and November 2nd of 2015, and the second one in May
of 2016, from 17th to 20th.

The main objective of both campaigns was to measure time series of meteorological and
water variables. To achieve this goal, we used a sonic anemometer with an integrated infrared gas
analyzer (Irgason, from Campbell Scientific), which allowed us to register high frequency
variations of wind speed (decomposed on 3 orthogonal directions), temperature, and water and
carbon dioxide concentrations on air. Additionally, the Irgason system includes a temperature
probe from Campbell Scientific model 107 and a barometer Vaisala PTB110. To complement
these observations, we installed a standard meteorological station that includes a pyranometer
Apogee CS300, a net radiometer KippZonnen NR-Lite2, a barometer Vaisala C5106, an
anemometer Young (Wind Monitor model 05103), and a temperature and relative humidity
sensor HMP60-L1 from Vaisala. Both systems of measurement (Irgason and meteorological
station) were deployed at the northern end of the lagoon, to guarantee a proper fetch.

Water temperature data was collected through several temperature sensors deployed on

the area nearby (Water Temperature Data Logger model U22-001, from Onset).
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On the 1st campaign, the sonic anemometer and the meteorological station were installed
on separated tripods, separate 20 m from each other, and approximately 30 m of distance from
the coast line. On the 2nd campaign, both set of instruments were deployed together; in order of
quantify the vertical variation on wind speed, water concentration on air and temperature, at the
same distance from the coast.

Installation details for both campaigns is showed on Table 1, which displays frequency of
measurement (f), averaging period (P) and instrumental height over water surface (z).

To quantity turbulent fluxes (Aubinet et al., 2012; Baldocchi et al., 1988), we determined
covariance between different atmospheric variables, through the Irgason system. The covariance

was calculated on the same averaged period for both campaigns, respectively.

Atmospheric variables

We considered valid the eddy covariance method (Verma, 1990) to compute the turbulent

fluxes. Sensible heat was calculated as (Garratt, 1992):

Hy

pCp

=we (1)

where H, is the sensible heat, p is the air density, c,, is the specific heat capacity of airand w'6"is

the covariance between vertical wind speed (w, perpendicular to the water surface, positive
against gravity) and potential temperature (6), which is known as vertical turbulent flux of heat.
Latent heat was calculated and corrected by buoyancy effects, following Webb et al. (1980)

as:

- W, !
LEO = Lv(l + mT‘) <CH20W’ + T) (2)

where LE| is the latent heat, m is the ratio between molecular mass of dry air and water on air, r
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is the ratio between concentration of water on air and density of dry air, and Cy,o'w" is the
vertical turbulent flux of water concentration (Cy, ). The overline indicates averaged data.

Latent heat of vaporization (L,,) was computed by the empirical equation of Stull (1988):
L, =2501-2.310 (3)
where L,, isin Jgr~!and 6 must be on °C
During both campaigns, we noticed that during the night a layer of ice usually was formed
on the lagoon’s surface. In this case, we replaced the latent heat of vaporization for the latent heat
of sublimation on Equation (2), estimated as (Lepparanta, 2015)
L, = 2828 — 0.390 (4)
with the same units as equation (3).
To quantify stability on the lower portion of the atmospheric boundary layer (known as
atmospheric surface layer), we calculate the dimensionless height parameter of Monin-Obukhov

(Monin & Obukhov, 1954) as

VA
_zZ (5)
¢ L
3
u
L= g (6)
o

where z is a referential height (in our case, z is the instrumental height of the sonic anemometer),
L is known as Monin-Obukhov length, k in the von KArman constant, g is gravitational

acceleration, and u, is the shear velocity, computed as (Garratt, 1992):

@2 = (@ +vw) ()

with u and v the horizontal components of wind speed for x and y axis, respectively.

Non-neutral stability implies variation on the vertical profile on conservative variables.
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Since we considered valid the Similarity Theory of Obukhov (Aubinet et al., 2012; Obukhov, 1971)
we determined the non-neutral vertical profile of wind and temperature on the surface

atmospheric layer as (Businger et al.,, 1971; Wyngaard & Cote, 1971):

Kz oU
w oz On o
Kz 00
9.9z ©

where U is the total magnitude of wind velocity, equal to

U= @?+7?+w?) =~ @?+v?%) (10)

since w = 0 if the anemometer is properly aligned with the water surface (Aubinet et al., 2012).

0. is the turbulent temperature scaling parameter, defined as (Garratt, 1992):

w'é’ (11)
U,

6, = -

¢m and ¢y, known as Similarity functions, are functions of ¢, according to dimensional
analysis (Monin & Obukhov, 1954). For the neutral case, both functions are equal to 1, recovering
the neutral profile, obtaining the logarithmic wind profile for Equation (8) and adiabatic profile
for Equation (9). Both functions have been estimated empirically through field measurements

and dimensional analysis (Dyer, 1974; Hogstrom, 1988; Kader & Yaglom, 1990):

m (D) = A =y~ (12)

Pr(O) =1 -y (13)

for { < 0and
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Pm() = Ppn({) =1+ B¢ (14)
for ¢ = 0.

The empirical values of y and 8 are commonly estimated as 16 and 5, respectively (Dyer,
1974; Hogstrom, 1988).
Due to the nature of the measurements, we worked with the integral forms of Equations

(8) and (9) (Garratt, 1992; Panofsky, 1963):

K

L= [ omnac
=ln(§)——f]n—¢m(C)dhK’ (15)

0

<1 (=) = ¥n(©

0

@ - [ ¢ ansnae
=in(2) - [ 1= gn@ing’ (16)

~In (Z—) —9,(0)

Zy in Equation (15), known as aerodynamic roughness length, is computed considering
Charnock’s equation (z, = 0.011u?/g) (Charnock, 1955). z; is the roughness scaling length for
temperature, estimated as z; = z,/7.4 (Garratt, 1992). 6, is the surface potential temperature.

Evidently, ¥,,, and ¥}, are 0 for neutral conditions. For non-neutral profiles, ¥, is

(Garratt, 1992):

¥n({) =2In (1 +2¢m > +1In <1 +2¢m ) — 2atan(¢,") +% (17)
for { < 0and
Yn() =1—¢m (18)
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for{ = 0.

W, can be evaluated as (Garratt, 1992):

-1
@) = 2In <1 * o ) (19)
for { < 0 and
W) =1—¢p (20)
for{ = 0.

Surface Energy Balance

The Surface Energy Balance (SEB) was computed at the air-water interface, as:

SEB = H,,, + (1 — a)TH,,, — Hy — LEy + Hy (21)

where SEB should be 0, a is the albedo for a water surface (equals to 0.17), I' is an empirical
coefficient of the fraction of radiation transmitted through the surface (Lepparanta, 2015), Hg,, is
the incident short wave radiation and H,,, is the long wave radiation, computed using Stefan-
Boltzmann law as:

H,, = £,00%* — £,00 (22)

where o is the Stefan-Boltzmann constant, 8, and 8 are in Kelvin degrees, ¢ and ¢, are the
emissivities of the water surface and air, respectively. The empirical value of & is 0.97 (Davies et
al,, 1971) meanwhile &, is computed as function of air temperature 6 for clear skies as (Idso &

Jackson, 1969):

gg=1—0.261e 77710762 (23)

where 8 must be on °C. Finally, Hy, represents the heat flux from water to the surface, that we



172  considered it negligible.

173 As mentioned before, an ice layer was formed over the lagoon. This process occurs during
174  the night, and it ended in the morning. The presence of ice changes the SEB, so we modified

175  Equation (21), adding two more heat fluxes:

SEB = H,,, + (1 — a)THy, — Hy — LEy + Hp + H,4; (21)
176

177 F denotes heat flux by phase change of water (solid-liquid). This flux is calculated as
178  (Lepparanta, 2015):

oh, T —6,
l

179

180  where p; is the density of the ice, Ly is the latent heat of melting/freezing, k is the thermal

181  conductivity of ice, T is the temperature at the water-ice interface (which is, according to this
182  model, the temperature of fusion, equals to 0 °C) and h; is the ice thickness. This equation

183  considers a lineal distribution of temperature in the ice layer.

184 H,.; represents the short wave radiation captured by the ice that returns to the surface

185  through the ice, estimated as:

(22)

Z=hi
Hyer = f (1-a)(1 —DHsye *dz
z=0

1
h;
186

187  where a is the coefficient of light diffusion on ice (Lepparanta, 2015).

188 Results

189 Atmospheric variables

190 The main variables are shown on Figure 3.
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Wind speed (Figure 3.A) shows a well-defined cycle, varying from calm periods (between
0.4 to 1.2 ms™1) from nightfall until noon, to notably windy periods in the afternoon, when wind
speed can reach values above 10 ms™1.

Air and water temperatures have cycles defined by short wave radiation (heating in the
morning, cooling in the night) and wind speed, which is evident in the afternoon, when
temperature decreases smoothly (Figure 3.B).

Both campaigns observations show that latent heat is most of the time significantly higher
than sensible heat, as expected for this kind of environment (Figure 3.D) (de la Fuente & Nifio,

2010). Both heat fluxes are heavily modulated by wind speed.

Stability analysis

For ¢ we have two main atmospheric forcings: wind speed, that influences stability
through shear stress (expressed as u,) and short wave radiation, that highly affects the SEB and,
by extension, the turbulent flux of heat w’6’. Given that cycles of wind speed and short wave
radiation are not coupled (Figures 3.A and 3.C) we have a significant variation of the atmospheric

stability through the day (Figure 4).

Surface temperature and ice formation

Using Equation (13) we calculated surface temperature over the lagoon 6, as a function of air

temperature 6 and the dimensionless parameter { (showed on Figures 4.A and 4.B).
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In parallel, we used Equation (24) to estimate the surface temperature as a function of
SEB since there are not direct measurements when there was ice. For this purpose, we calculated
the value of 8, that makes 0 the Equation (24) through Newton-Rapson algorithm and, by

extension, we estimated the thickness of the ice layer through Equation (25).

We observe that our model of SEB yields a similar value to 8 calculated by stability
(Figures 7.A and 7.C). Thickness of the ice layer is also coherent with the observations (Figures

7.B, 7.D and 6.A).

Discussion

Main Atmospheric Forcings

As it is shown in Figure 5, wind speed is the main atmospheric forcing of the system. High
values of wind speed (in the afternoon) generate mixing on the atmospheric surface layer,
bringing cooler and dryer air parcels near the water surface, increasing evaporation by changing
the local saturation of water on air;, and dissipating heat. Both phenomena are evidenced with the
strong dependence between sensible and latent heat with wind speed (Figures 4 and 5).

Wind speed also affects the water layer: momentum is transferred from air to the water,
creating a turbulent flow that mixes the water and resuspendes the sediment (de la Fuente,
2014).

The 2nd main forcing is short wave radiation. During the morning, it increases the
temperature of the lagoon'’s surface, which is traduced as an increment of the sensible and latent
heat. This also actively heats the lower air parcels, increasing the effect of buoyancy, thus affecting
the atmospheric stability. Additionally, it warms the upper layer of sediments, transferring this

heat to lower layers. Later in the night, the stored heat on the sediments is released to the water,
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avoiding higher oscillations of the water temperature (de la Fuente, 2014).

The combined effect of both atmospheric forcings (wind speed and short wave radiation)
rules over the atmospheric stability. As mentioned before, during mornings short wave radiation
induces instability. As wind speed increases, the shear stress begins to dissipate turbulent kinetic
energy, reducing instability. Through afternoon, both effects (dissipation of TKE and buoyancy)
reach an equilibrium that creates a neutral state of atmospheric stability. Later at night, as both
forcings decrease, TKE dissipates, making the atmospheric stability to oscillate between
neutrality and stable states. On the absence of both, the liberation of heat by cooling of the
surface creates instability.

Surface energy balance and ice formation

As expected, ice formation is slower than melting (Figures 7.B and 7.D), mostly because ice
formation requires cooling the upper layer of water and heat flux from sediments muffles
variations on water temperature (de la Fuente, 2014).

By contrast, melting is faster because the zone near the tropics has high short wave
radiation most of the year. Seasonal variation of short wave radiation heavily affects the Surface
Energy Balance, which impacts ice formation. Basically, surface energy differences traduces into
an increment of the thickness of the ice layer over the night.

The formation of an ice layer over the lagoon has a significant effect over the system: it
creates a barrier between water and the atmosphere, which cancels momentum, mass and direct
heat exchanges. This is especially evident when ice totally melts: turbulent fluxes have an abrupt
variation before wind starts.

Specifically, the formation of ice has a significant effect on water temperature: the isolation
from the atmosphere highly restrings any heat flux from water to air; and by liberating heat due to

the freezing process, which, in addition of the heat flux from the sediments, keeps the



256

257

258

259

260

261

262

263

264

265

266

267

268

269

270

271

272

273

274

275

276

277

278

temperature of water around 0 °C

The same heat produced by freezing must be liberated by conduction through the ice to
the atmosphere, increasing the buoyancy effects.

Ice melting has the opposite effect: melted ice and reduced short wave radiation that
reaches water, reduce the increment of temperature of water. Additionally, due to the absorption
of heat by the melting process, the system reduces the heat fluxes to air. This phenomenon is
evidenced by a reduction in the magnitude of the dimensionless parameter of Monin-Obukhov
(Figure 5). For this kind of system, we expected a state similar to free convection (Adams &
Helfrich, 1990)

Ice and mass transport

The isolation of the water produced by the layer of ice is evident if we analyze mass
transport on the air-water interface. The vertical flux of carbon dioxide was measured with the

Irgason and corrected according to Webb et al (1980) as:

C - C -
€0 w'Cho' + (1 + mr)—=2 w'e' (22)
Pa 0

— / !
Feo, =w'Cco, +m

where F,, is the vertical transport of carbon dioxide from water to atmosphere and C¢,, is the
concentration of carbon dioxide in the air.

If there is some difference between water and air concentration, transfer of carbon dioxide
between water and the atmosphere is expected to occur, since carbon flux between water and air
is mainly a diffusive flux, as suggested by many authors (Cole & Caraco, 1998; Csanady, 1990;
Wanninkhof & Knox, 1996; Zappa et al., 2007). Like any turbulent flux, if there is more turbulent
kinetic energy, there is more transport; therefore, wind speed is the main atmospheric forcing
(Figure 8).

As we expected, there is almost no flux when there is ice, even if wind speed reaches high
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values (as seen on May 19 of 2016, before 12:00. Figure 8.B), which is evident if we consider that
air-water interface is replaced by an air-ice interface, and ice is not permeable enough to carbon
dioxide.

[solation due to ice can be significant to primary benthic production due to heat, radiation,
and carbon dioxide modulation. Further analysis escapes from the objectives of this work.

Comparison to similar systems

As we mentioned before, there is a significant lack of studies on salars. Furthermore, few
studies focus on intraday variations of atmospheric stability or turbulent fluxes over shallow
lagoons.

Our closer material of comparison is the study of Salar de Punta Negra, from de la Fuente
& Nifio (2010). This salar, located in the Altiplano region of Chile at 3000 m. a. s. 1., shares many
climatological and geomorphological properties with our salar. The data for that analysis was
collected in summer of 2006 and, even under similar conditions of wind, short wave radiation
and air temperature, shows significant differences on the estimation of turbulent heat fluxes,
which were computed through empirical formulas: sensible heat on Salar de Punta Negra shows a
greater intraday variation than our data, and latent heat shows a higher magnitude. These
differences can be explained by the morphology of Salar de Punta Negra (it is composed by a
marshland, a shallow channel that flows to the lagoon and a main lagoon) and the season. Further
analysis is needed to understand these differences.

Venaldinen et al. (1998) studied relationships between wind speed, fetch and heat
turbulent fluxes over two Swedish shallow lakes in summer: lake Raksjon, with an area of 1.2
km?2 and an a mean depth of 4.3 m, and lake Tamnaren, that has an area of 34 km? and a mean
depth of 1.2 m. Both turbulent fluxes were also estimated through empirical formulas. Results

from this work show similar values of latent heat for similar values of wind speed, at 19°C and HR
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of 54%, which is closer than measurements on Salar de Punta Negra.

From more recent studies, Biermann et al. (2014) worked on a shallow lake of 1 km? and a
maximum depth of 12 m, on the Nam Co basin, on the Tibetan Plateau, at 4730 m. a. s. l. Heat
turbulent fluxes were measured in summer by sonic anemometers and compared with empirical
functions. Time series of sensible heat, latent heat and air temperature during the day are similar
to our measurements in the May of 2016 campaign, even if the wind speed is not as high as our
data suggests. Over the night, air temperature doesn’t vary like Salar del Huasco and turbulent
fluxes reflect that.

Lietal, (2015) did they study on lake Ngoring, also on the Tibetan Plateau. This lake has
an area of 610 km? and a mean depth of 17 m. It is located at 4274 m. a. s. l. They collected data in
summer and autumn of latent and sensible heat through a sonic anemometer and an open-end
gas analyzer. From their analysis for autumn, we observe that their values of turbulent fluxes are
rather like ours in the afternoon of the same season for similar meteorological conditions.
Differences in the morning can be explained by the presence of ice in our measurement field.

Mammarella et al.,, (2015) studied the lake Kuivajarvi in Finland. This lake has an area of
0.63 km? and a mean depth of 6.4 m. Heat turbulent fluxes were measured through a sonic
anemometer and an infrared gas analyzer during summer and autumn of 2010 and 2011. Data
from October of both years shows some similarity with our measurements: sensible heat is

similar, but net radiation and latent heat are significant smaller compared to our data.

As conclusion, characterization of small shallow lakes is a complex task: even similar
systems present different thermohydrodynamic processes under similar atmospheric forcings. A

proper and large study is required to understand the complexity of these systems.
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Figure captions

Figure 1: Location of Salar del Huasco, region of Tarapacda, Northern Chile (20°19'40"S,
68°51'25"W) (A) and measurement site for both campaigns in Salar del Huasco (late October

2015 and May 2016) (B).

Figure 2: Deployment of the sonic anemometer (right end of the lower tube) and the standard

meteorological station. May of 2016

Figure 3: Measured time series of A) wind speed, B) air and water temperatures, C) short wave
radiation (H_sw, black line) and net radiation (NR, gray line), and D) heat turbulent fluxes:
sensible heat (H_0, gray line) and latent heat (LE_0, black line), for both campaigns. Solid lines

represent data from late October of 2015 campaign, dotted lines are from May of 2016 campaign

Figure 4: Dimensionless parameter of Monin-Obukhov ((, red dots) for A) October-November of
2015 and B) May of 2016. Blue shaded areas represent stable conditions, orange areas represent

unstable conditions and light red represent unstable conditions tending to free convection.

Figure 5. Time series of variation of shear stress (represented as u_*, blue line and left axis) and

turbulent heat flux (cov(w,0), green line and right axis) for each campaign.

Figure 6: A) Measurement of ice thickness on the campaign of May 2016. At 11:30 of May 18th

the ice had a thickness of 2 cm. B) Surface of the lagoon at 11:00 of May 18th
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Figure 7: Surface temperature for campaigns of A) October-November of 2015 and C) May of
2016. To_ice (light green line) is result of our estimation of temperature at the surface of ice
through Surface Energy Balance. 6_0 (solid green line) is surface temperature computed by non-
stable temperature vertical profiles. T_water (dotted green line) is the temperature of water. B)
and D) show the modeled thickness of the ice layer for both campaigns. Red circles on D)

represents in situ measurements.

Figure 8: Vertical flux of carbon dioxide (green line) in the campaigns of October-November of
2015 (A) and May of 2016 (B). Shaded areas indicate presence of ice over the lagoon. Blue lines

are wind speed.

Table caption

Table 1: Installation details for the sonic anemometer and the standard meteorological station for

both campaigns.
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Figure 1: Location of Salar del Huasco, region of Tarapacd, Northern Chile (20°19'40"S,
68°51'25"W) (A) and measurement site for both campaigns in Salar del Huasco (late October 2015
and May 2016) (B).
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Figure 4: Dimensionless parameter of Monin-Obukhov ({, red dots) for A) October-November of
2015 and B) May of 2016. Blue shaded areas represent stable conditions, orange areas represent
unstable conditions and light red represent unstable conditions tending to free convection.

Shear stress and heat flux October-November 2015
T T T

—_—,
4 015

% %
® 025 -10.05
E £
or -10
A —-1-0.05
) I I I I I 01
12:00 00:00 31/10 12:00 00:00 01/11 12:00 00:00 02/11 12:00
Date of measurement
Shear stress and heat flux May 2016
1 T T T T 0.2
075 -
05—
'@ 025
E

B)

12:00

00:00 19/05
Date of measurement
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Figure 6: A) Measurement of ice thickness on the campaign of May 2016. At 11:30 of May 18" the
ice had a thickness of 2 cm. B) Surface of the lagoon at 11:00 of May 18"
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Figure 7: Surface temperature for campaigns of A) October-November of 2015 and C) May of
2016. To;., (light green line) is result of our estimation of temperature at the surface of ice
through Surface Energy Balance. 6, (solid green line) is surface temperature computed by non-
stable temperature vertical profiles. T, 4t (dotted green line) is the temperature of water. B) and
D) show the modeled thickness of the ice layer for both campaigns. Red circles on D) represents in

situ measurements.
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2015 (A) and May of 2016 (B). Shaded areas indicate presence of ice over the lagoon. Blue lines
are wind speed.



Table 1

1st campaign (Oct-Nov 2015)

Instrument f P vA
Model [Hz] [min] [m]
Sonic Anemometer Irgason 20 10 1.45
Temperature sensor Model 107 20 10 1.55
Barometer PTB110 20* 10 1.55
Pyranometer CS300 0.2 10 1.30
Net Radiometer NR-Lite2 0.2 10 1.30
Barometer CS106 0.2 10 1.50
Anemometer Wind Monitor 05103 0.2 10 1.74
Temperature and RH sensor HMP60-L1 0.2 10 1.30
Water temperature sensor U22-001 0.0167 10 -
2nd campaign (May 2016)
Instrument f P vA
Model [Hz] [min] [m]
Sonic Anemometer Irgason 25 5 1.21
Temperature sensor Model 107 25 5 2.02
Barometer PTB110 25* 5 1.4
Pyranometer CS300 1 5 1.25
Net Radiometer NR-Lite2 1 5 1.25
Barometer CS106 1 5 1.4
Anemometer Wind Monitor 05103 1 5 3.13
Temperature and RH sensor HMP60-L1 1 5 2.83
Water temperature sensor U22-001 0.0167 5 -

* Sample data was collected with the mentioned frequency, but response time was 1 s
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Abstract

In the Altiplanic region of the Andes Mountains there is a particular kind of wetland
known as salar. These salars sustain highly vulnerable and unique ecosystems in the middle of
the desert, where life is scarce, and have unusual thermo-hydrodynamic properties, due to their
geomorphology and local climatic conditions. We describe and analyze these phenomena, using
data collected during two field campaigns on an altiplanic lagoon located in Northern Chile, on
late October 2015 and mid May of 2016. This study focuses primarily on the air-water interface,
analyzing the bulk transfer of heat, momentum and water vapor along the day, and the influences
of atmospheric stability on those processes. Our results show that, on this particular system,
similarity functions parametrized by Businger et al, (1971) and Dyer (1974) have a better
adjustment for vertical profiles of wind speed, temperature and concentration of water on air. We
also observe that bulk transfer coefficients and roughness scaling lengths disagree with most of
parametrizations. Results point to the shallowness of the lagoon being the main responsible for
this anomaly. Finally, bulk transfer coefficients of momentum, heat and humidity, as well as some
formulations for roughness scaling lengths, are proposed based on the data acquired from both

campaigns.
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Introduction

Salars are saline landscapes formed by evapo-concentration of salts that usually have
shallow terminal lagoons (de la Fuente & Nifio, 2010). They are located in the Altiplano, a region
of the central Andes Mountains shared by Peru, Bolivia, Argentina, and Chile. These salars sustain
highly vulnerable and unique ecosystems, which are based on the primary benthonic production
that is tightly linked to thermodynamic and hydrodynamic processes between the atmosphere
and the water column (de la Fuente, 2014). Despite the importance of transfer processes at the
air-water interface, these have been poorly studied in their intraday variation and how it

influences the stability of the atmospheric boundary layer as well.

The objective of this work is to characterize the main thermohydrodynamic processes on
the air-water interface on the main saline shallow lagoon of the Salar del Huasco, located in

Northern Chile, through bulk transfer relations, to generalize our results to similar systems.

To achieve this goal, we studied the Similarity Functions on different degrees of stability of
the atmospheric surface layer. This allowed us to compute bulk transfer coefficients as a function
of atmospheric stability and contrast these values with others empirical relations. Finally, we
studied the dependence of the roughness scaling lengths for temperature and humidity from the

aerodynamic roughness length, and their influence on the bulk transfer relations.
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Methods

Field site and measurements

Salar del Huasco is a protected wetland under the Convention on Wetlands of International
Importance (also called the Ramsar Convention). It is located in the Tarapaca region of Chile, 180
km to the west of the city of Iquique and 1450 km to the north of Santiago de Chile (Figure 1.A) at
approximately 3800 meters above sea level, with a total surface of 52 km?2. The lagoon has a
surface area of approximately 2 to 3 km?2 with a water depth of a few centimeters (Herrera et al.,
2009; Risacher et al., 2003).

Salar del Huasco basin is endorheic and it has a cold desert climate due to its high altitude,
with almost null precipitation most of the year (Vega, 2016), except from December to March,
when the phenomenon called Altiplanic winter happens, characterized by convective
precipitations caused by highly moist air parcels that go from East Andes to the Altiplano region
(Munoz, 2009; Vega, 2016). Temperature on the basin varies between -20°C in winter to 25°C in
summer (Mufioz, 2009) with high intraday variability (de la Fuente, 2014). Annual mean
precipitation usually goes from 100 to 150 mm (Mufioz, 2009).

We deployed two field campaigns on different seasons by observing this variation,. The
first one was executed between October 30th and November 2nd of 2015, and the second one in
May of 2016, from 17th to 20th.

The main objective of both campaigns was to measure time series of meteorological and
water variables. To achieve this goal, we used a sonic anemometer with an integrated infrared gas
analyzer (Irgason, from Campbell Scientific), which allowed us to register high frequency
variations of wind speed (decomposed on 3 orthogonal directions), temperature, and water and

carbon dioxide concentrations on air. Additionally, the Irgason system includes a temperature



82  probe from Campbell Scientific model 107 and a barometer Vaisala PTB110. To complement

83  these observations, we installed a standard meteorological station that included a pyranometer
84  Apogee CS300, a net radiometer KippZonnen NR-Lite2, a barometer Vaisala C5106, an

85 anemometer Young (Wind Monitor model 05103), and a temperature and relative humidity

86  sensor HMP60-L1 from Vaisala. Both systems of measurement (Irgason and meteorological

87  station) were deployed at the northern end of the lagoon, to guarantee a proper fetch.

88 Water temperature data was collected through six temperature sensors deployed on the
89  nearby area (Water Temperature Data Logger model U22-001, from Onset).

90 In the first campaign, the sonic anemometer and the meteorological station were installed
91 on separated tripods, 20 m away from each other, and approximately 30 m away from the coast
92  line. In the second campaign, both set of instruments were deployed together; in order to quantify
93 the vertical variation of wind speed, water concentration on air and temperature, at the same

94  distance from the coast.

95 Installation details for both campaigns are shown on Table 1, which displays frequency of
96 measurement (f), averaging period (P) and instrumental height over water surface (z).

97 To quantity turbulent fluxes (Aubinet et al., 2012; Baldocchi et al., 1988), we computed
98 the covariance between different atmospheric variables, through the Irgason system. The

99  covariance was calculated on the same average period for both campaigns, respectively.

100

101  Atmospheric variables
102 Thanks to instrumental disposition and data processing (Aubinet et al., 2012), we could
103  considered valid the eddy covariance method (Verma, 1990) to compute the turbulent fluxes.

104  Sensible heat was calculated as (Garratt, 1992):
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H, _
oo, W (1)
PCp
where H, is the sensible heat, p is the air density, c,, is the specific heat capacity of airand w'6"is
the covariance between vertical wind speed (w, perpendicular to the water surface, positive
against gravity) and potential temperature (6), which is known as vertical turbulent flux of heat.

Latent heat was calculated and corrected by buoyancy effects, following Webb et al. (1980)

as:

- W, !
LEO = Lv(l + mT‘) <CH20W’ + T) (2)

where LE| is the latent heat, m is the ratio between molecular mass of dry air and water on air, r
is the ratio between concentration of water on air and density of dry air, and m is the
vertical turbulent flux of water concentration (Cy, ). The overline indicates averaged data.
Latent heat of vaporization (L,) was computed by the empirical equation of Stull (1988):
L, =2501-2.310 (3)
where L, isin Jgr~!and 6 mustbe on °C
For both campaigns, we noticed that during night the lagoon’s surface would usually
freeze. In this case, we replaced the latent heat of vaporization for the latent heat of sublimation
on Equation (2), estimated following Lepparanta (2015) as:
L, = 2828 — 0.390 (4)
with the same units as Equation (3).
To quantify the stability on the lower portion of the atmospheric boundary layer (known
as atmospheric surface layer), we calculate the dimensionless height parameter of Monin-

Obukhov (Monin & Obukhov, 1954) as:

(5)

o~ N
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L=- (6)

Kg rn’
= w'f
0
where z is a referential height (in our case, z is the instrumental height of the sonic anemometer)
L is known as Monin-Obukhov length, k in the von Kd&rman constant, g is gravitational

acceleration and u, is the shear velocity, computed following Garratt (1992) as:

u? = (Wz + v’w’z)o5 ()

with u and v the horizontal components of wind speed for x and y axis, respectively.

Similarity functions

To characterize the thermohydrodynamic processes on the air-water interface, we need to
understand the effect of atmospheric stability on vertical transport of heat, mass, and
momentum.

Non-neutral stability implies variation on the vertical profile on conservative variables.
Since we considered valid the Similarity Theory of Obukhov (Aubinet et al., 2012; Obukhov, 1971)
we determined the non-neutral vertical profile of wind and temperature on the surface

atmospheric layer as (Businger et al.,, 1971; Wyngaard & Cote, 1971):

Kz oU
U b ®)
Kz 00
Eg_q: y (10)
q. 0z

where q is the specific humidity and U is the total magnitude of wind velocity, equals to
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U= @?+v%+w?) = (u? +v2) (11)

since w = 0 if the anemometer is properly aligned with the water surface (Aubinet et al., 2012).

0, isthe turbulent temperature scaling parameter, defined as (Garratt, 1992):

w'é’ (12)

(13)

Due to the nature of the measurements, we worked with the integral form of Equations (8), (9)

and (10) (Garratt, 1992; Panofsky, 1963):

= [ ¢ omenas
—In (ZZ—O) _ j 1— ¢, ()dIng’ (14)

~In (ZZ—O) —w ()

M = [ ¢
=in(2) - [ 1= gn@ang (15)
~n(= ) W, (0)
K(q qo)

= [ ¢ punas

_ ZY\_ _ ' ' 16
—‘“<Zq> [ 1= duhamg (16)

ln<2q> ()
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W, W, and W, are known as dimensionless integral profile functions, z, in Equation (15),
known as aerodynamic roughness length, is computed considering a neutral wind profile. z; and
zg are the roughness scaling length for temperature and humidity respectively. 8, is the surface
potential temperature and q is the surface specific humidity.
¢m, ¢n and ¢,,,, known as dimensionless gradient profile functions, are functions of {, according to
dimensional analysis (Monin & Obukhov, 1954). For the neutral case, both functions should be
equal to 1, recovering the neutral profile, thus obtaining the logarithmic wind profile for Equation
(8) and adiabatic profile for Equation (9).

All three functions, have been empirically estimated through field measurements and through
dimensional analysis:

Webb (1970) studied vertical profiles under stable and almost neutral conditions:

bm = Pn = by =1+52¢ (17)

for{ > 0 and

bm = n = ¢y =1+ 45¢ (18)

for0 > ¢ > —0.03.

Businger et al. (1971) made a wide range analysis from data obtained in Kansas during the
summer of 1968. They used a modified von Karman constant of 0.35 in order to fit their results.
Hogstrom (1988) attributed this anomaly to systematic measurement errors. His corrections of

the Businger et al. formulas for k = 0.4 are:

b =1+ 67 (19)

¢n =095+ 7.8¢ (20)



173 for{ > 0and

¢Gm = (1 —19.30)702° (21)
174
¢n = 0.95(1 — 11.60)7°%> (22)
175
176  for{ < 0.
177 Dyer (1974) revisited data from Dyer & Hicks (1970) for a wide range of unstable

178  conditions and analyzed stable conditions from different works, like Businger et al. (1971),

179  Crawford (1964) and Webb (1970). His parametrization of similarity functions are:

G = Pn =y =1+5¢ (23)
180
181 for{ = 0and

bm = (1 —160)7%% (24)

182

¢n = ¢dw = (1 —160)7%° (25)
183
184 for{ < 0.
185 Hogstrom (1988) in his work suggests, through empirical analysis, that neutral conditions

186  for ¢, show some kind of anomaly, obtaining a value of 0.95 rather than the expected 1. His
187  corrected values, imposing ¢, ({ = 0) = 1 are:

dn=1+78¢ (26)
188

¢Om =1+4.8¢ (27.2)
189 or

bm =146 (27.b)
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for { = 0 and

¢n = (1—120)7%° (28)

¢m = (1 —19.30)7025 (29)
for { < 0.

Due to scattered data, ¢,,, of Equations (27) does not have a -unique parametrization under stable
conditions.

Kader & Yaglom (1990) studied data collected during the summer periods from 1981 to 1987,
measured at Tsimlyansk Field Station, near the Caucasian zone of the former USSR. Their analyses

were focused on unstable conditions:

¢m = 2.6k (30)
for0 > ¢ = —0.04

1 32
¢Pm = 1.7k, 3 (32)
1 33
¢n = 1.1k, 3 (33)

for —0.12 > { = —1.2 and
1 34
bOm = 0.71@3 (34)
1 35
¢n = 0.9x{, 3 (35)

for —2 = {, where {, = —%



207 Due to the nature of our measurement process, we worked directly with the integral forms
208  of the similarity functions.

209 Y,,, ¥, and ¥, should be 0 under neutral conditions. For non-neutral profiles, and

210  considering that gradient profiles functions proposed by all authors except for Kader & Yaglom
211  have the form ¢ = (1 + y{)? for unstable conditions, and ¢ = 1 + 8¢ for stable conditions, with

212 B,y and 6 constants, ¥, is (Garratt, 1992):

1+ ¢t 1+ ¢
w.(0) =2 1n< 2¢m > + ln< 2¢m ) — 2 atan(¢;l) +§ (36)
213
214 for{ < 0and
Y =1—¢pn (37)
215
216 for¢ = 0.
217 W, can be evaluated as (Garratt, 1992):
14 ¢pt
w,(0) = 21n< 2¢h ) (38)
218
219 for{ < 0and
(@) =1—¢y (39)
220 for¢ =0.
221 Finally, ¥,, can be written analogously as ¥, as:
14 ¢t
¥, () = 21n< quw ) (40)
222
223 for{ < 0Oand
pr(() =1- ¢w (41)

224
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for{ = 0.

Bulk transfer coefficients

As mentioned before, we studied the bulk transfer coefficients to quantify transfer
relationships. These coefficients allow us to generalize main processes on the air-water interface
without high frequency measurements or time series of vertical profile of conservative variables.

Drag coefficient Cp can be defined as (Garratt, 1992):

6= (%) 42)

By analogy, heat transfer coefficient Cy can be defined as (Garratt, 1992):

Ho

pCp

=w'0 =C, U8, — 0) (43)

And water vapor transfer coefficient Cy, as (Garratt, 1992):

LE,
Lyp

(44)

w'q" = CyU(qo — q)

By replacing Equation (14) on Equation (39), we obtain a direct dependence of C;, from

stability (Garratt, 1992; Hicks, 1975):

KZ

Cr =
@) o]

(45)

By analogy, we can obtain the same dependence for Cy and Cy, as (Garratt, 1992; Hicks,

1975):

KZ

@@ -0 o




K.Z

z z
[ln (%) — ¥ (5)] [ln (z) - ‘Pw(f)]
242
243 As we notice, both forms of bulk transfer coefficients described by Hicks (1975) and
244  Garratt (1992) require measurement of turbulent fluxes.
245 Garratt (1992) proposed a parametrization for drag coefficient under neutral conditions
246  (Cpy), by modeling z, as:
2
K
Con = ﬁ (48)
[ n (0.111/)]
247
248  for smooth surfaces, and
12
Cpy =———mm—
DN [ ( 29 )]2 (49)
In >
acu?
249
250  for rough surfaces, where a, is the Charnock’s constant.
251 Also, he mentioned two simple parametrization of Cpy, following a polynomial form:
Cpn = (ay + byUyp) - 1073 (50)
252
CDN = aszg . 10_3 (51)
253

254  where u,, is the wind velocity at 10 m over the surface. Coefficients a,, a,, b; and b, are empirical
255  constants. According to Garratt (1992) this constants are- a; = 0.75, a, = 0.51, b; = 0.067 and
256 b, = 0.46.

257 Garratt (1992) suggests similar parametrizations for heat and water transfer coefficients

258 aswell (Cyy and Cy,y respectively). Empirical data shows that both values are constant:
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as:

CHN = CWN =~ 1.1- 10_3 (52)

Hicks (1972), as result of some empirical data, proposed parametrizations for Cy and Cy,

JT
€, = —N Do (53)

C
Gy =— VD10 _ (54)

where Dy and Dy, are the molecular diffusivities for heat and water on air (1.9 - 10> and

2.82 - 107> m2s~1 respectively), and Cp,, is the drag coefficient calculated at z = 10 m.

sea:

Liu et al. (1979) estimated values for all three coefficients with data from fluxes above the

Cp = (0.63 + 0.066U,,) - 1073 (55)

In this case, Cp, has the same form that Equation (47). Liu et al. (1979) also suggest to

replace the values of 6, and q, of Equations (40) and (41) for T,, and qr,, respectively, where qr,,

is saturation humidity at temperature T,,,.

Roughness scaling lengths

From Equations (14), (15) and (16) we observe that integration of vertical profiles is valid

for the surface atmospheric layer. This does not include the viscous sublayer or the effects of

roughness.

By mathematical definition, aerodynamic roughness length z; is the height where U is
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zero. It is defined by imposing neutral conditions to the vertical profile of wind speed (Garratt,
1992):

_KU(@) (56)

This formulation requires that z to be constant and can be applied only under neutral
conditions. In both campaigns, if the atmospheric condition was neutral, the wind speed induced
waves and wavelets, thus making z non constant. To overcome this issue, we modeled z,
following the parametrization for aerodynamically rough flow of Charnock, (1955)

from measurements of wind stress over the sea as:

(57)

The coefficient @, was computed through optimization of the adjustment of the similarity

functions of momentum, by using the Skill Index (Willmott, 1981):

Zleod - Vobs|2
Z(leod - Vobsl - |Vobs - Vobsl)2 (58)

SI=1-

were V,,,q and V,,; are modeled and observed variables respectively. In this case, we compared
the measured shear velocity u, with its parametrization through drag coefficient as

2 2
u; = CpU (59)

with Cp defined for every one of the parametrizations of the similarity functions.
For flows over rough surface, Garratt derived the expressions to roughness scaling length

of temperature (zr) and humidity (z,) as:

Z
In (—0) = 2.48Re%25 — 2 (60)
Zr
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In <Z—°> — 2.28Re%%5 — 2 (61)
Zq

Hicks (1975) also proposed a parametrization of those values, as a relation between

molecular diffusivities and roughness scaling lengths:

2y~ 20 (62)
KU,

2y ~ 2w (63)
KU,

Results

Atmospheric variables

The main variables are shown on Figure 3.

Wind speed (Figure 3.A) shows a well-defined cycle, varying from calm periods (between
0.4 to 1.2 ms™1) from nightfall until noon, to notably windy periods in the afternoon, when wind
speed reaches values over 12 ms™1.

Air and water temperatures have cycles defined by short wave radiation (heating in the
morning, cooling in the night) and wind speed, which is evident in the afternoon, when
temperature decreases smoothly (Figure 3.B).

Latent heat was observed to be significantly higher than sensible heat most of the time
during both campaigns, as expected for this kind of environment (Figure 3.D) (de la Fuente &
Nifio, 2010). Both heat fluxes are heavily modulated by wind speed.

For { we have two main atmospheric forcings: wind speed, that influences stability

through shear stress (expressed as shear velocity u,) and short wave radiation, that highly affects
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the Surface Energy Balance (SEB) and, by extension, the turbulent flux of heat, w'6’. Since cycles
of wind speed and short wave radiation are not coupled (Figure 3.A and 3.C), significant

variations of the atmospheric stability is observed along the day (Figure 4).

Roughness scaling lengths

Figure 5 shows the results of the optimization process, which indicates that for an SI value
of 0.8956 we obtained a coefficient of Charnock of a. = 0.1728, an order higher than common
values (Garratt, 1992).

With z, obtained, we computed the Reynolds roughness number as

R e, = U:Zo (64)

v
that considers that the surface is aerodynamically rough for Re, > 2 and smooth if Re, < 0.11

(Garratt, 1992). As shown on Figure 6, most of time Re, was higher than 0.11. For simplicity we

considered that the surface behaves like aerodynamically rough.

We compared time series of roughness scaling lengths for temperature and humidity
parametrized following Garratt (1992) and Hicks (1975). Parametrizations for roughness scaling
length of temperature are shown on Figure 7 while parametrizations for scaling length of

humidity are shown on Figure 8.

Similarity functions

To analyze the similarity functions, we compared time series of turbulent fluxes measured
with their respective parametrizations based on bulk transfer coefficients, like we did before on
the calculation of a.. Similarity functions of temperature transfer were evaluated through

Equations (41) and (43) while similarity functions of humidity transfer were analyzed comparing
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Equations (42) and (44). Comparisons are shown on Figures 9 to 11 and results of SI are shown

on Table 2

Bulk transfer coefficients

We quantified the effect of atmospheric stability on the bulk transfer coefficients
contrasting the coefficients with their neutral counterparts, imposing ¥ = 0 on Equations (42) to
(44) (Figures 12, 14 and 16).

At the same time, we compared the neutral bulk transfer coefficients with the modeled

versions (Figures 13, 15 and 17) for both campaigns separately.

Discussion

Main Atmospheric Forcings

As shown in Figure 3.A, wind speed is the main atmospheric forcing of the system. High
wind speed values (in the afternoon) generate mixing on the atmospheric surface layer, bringing
cooler and dryer air parcels near the water surface, increasing evaporation by changing the local
saturation of water on air, and dissipating heat. Both phenomena are evidenced through the
strong dependence of sensible and latent heat on wind speed (Figure 3.D)

Wind speed also affects the water layer: momentum is transferred from air through the
water, which creates a turbulent flow that mixes the water and resuspendes the sediment (de la
Fuente, 2014).

The second main forcing is short wave radiation. During the morning, it increases the
temperature of the surface of the lagoon, which is traduced into an increment of the sensible and
latent heat. This also actively heats the lower air parcels, increasing the effect of buoyancy, thus

affecting the atmospheric stability. Additionally, it warms the upper layer of sediments,
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transferring this heat to lower layers. Later in the night, the stored heat on the sediments is
released to the water, avoiding higher oscillations of the water temperature (de la Fuente, 2014).
The combined effect of both atmospheric forcings (wind speed and short wave radiation)
rules over the atmospheric stability (Figure 4). As mentioned before, during the morning, short
wave radiation induces instability. As wind speed increases, the shear stress begins to dissipate
turbulent kinetic energy, reducing instability. Through the afternoon, both effects (dissipation of
TKE and buoyancy) reach an equilibrium that creates a neutral state of atmospheric stability.
Later at night, as both forcings decrease, the TKE dissipates, making the atmospheric stability to
oscillate between neutrality and stable states. On the absence of both, the liberation of heat by

cooling of the surface creates instability.

Similarity Functions

As we can observe on Figure 9, there is a good adjustment on the similarity functions of
wind velocity profile for both campaigns, yet there is some underestimation of modeled shear
velocity for small values, being this tendency clear on data from May of 2016.

About similarity functions for temperature profiles, their evaluation shows an unbiased
dispersion proportional to Hyp~'C,* for the October-November campaign (Figure 10.A) and a
biased dispersion for the May of 2016 campaign (Figure 10.B), that presents an underestimation
on modeling when there is unstable atmospheric conditions (negative values on the Figure 10)
and overestimation under stable conditions (positive values).

Finally, analysis of similarity functions for humidity profiles indicates that all evaluated
functions present a better adjustment overall, showing underestimation of modeling for lower
values of LE,p~1L,* (Figure 11).

All evaluations of the adjustment of similarity functions are quantified through Skill Index

(Table 2). According to this results, under stable conditions we recommend using the
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parametrization of Businger et al. (1971) for wind velocity profile and Webb (1970) for
temperature and humidity profiles. Under unstable conditions we recommend using Dyer (1974)

for all three vertical profiles.

Bulk transfer coefficients

As we expected, neutral bulk transfer coefficients underestimate the real values of bulk
transfer coefficients for unstable conditions (Figures 12.A, 14.A and 16.A) and overestimate the
values for stable conditions (Figures 12.B, 14.B and 16.B). Evidently, the higher absolute values of
¢, the higher the dispersion will be.

Neutral drag coefficients computed following Garratt (1992) (Equations (47) and (48))
and Liu et al. (1979) (Equation(49)) show a poorly performance against the drag coefficient with
an imposed neutral conditions (Cpy, Figure 13). All three parametrizations are strictly dependent
of wind speed and were calibrated empirically at the air-sea interface.

Using the definition of C, (Equation (39)) we propose a new parametrization of the drag

coefficients (Figure 18). Our suggested parametrization is:

*

u 2
Cp = (U ) = 2.0947 - 102 (64)

10

U,o and u, in [ms~1]. This particular parametrization does not presents a dependence of Uy,.
Neutral heat transfer coefficient (Cyy) and neutral water vapor transfer coefficient (Cyy )
were better represented by Hicks’ equations (Equations (50) and (51) respectively) rather than
Garratt’s estimation (Figures 15 and 17). The model of Hicks (1972) includes molecular and
turbulent processes.
Analogously to the drag coefficient, we estimated new parametrizations to both bulk

transfer coefficients, using Equations (40) and (41) (Figures 19 and 20). Our suggested
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parametrization for heat transfer is:

H
=2 = 1.7634-1073(6, — ) (65)
pCy

U,o must be in [ms~1] and temperature in [°C] or [K].
Our parametrization for water vapor transfer is:

LE, B
= 1.6314 - 102U;0(qo — G10) (66)

pPLy

U, must be in [ms™1].

Roughness scaling lengths

About Charnock coefficient, optimization process of the adjustment of the coefficient for
every similarity function yielded a coefficient at least ten times higher than common values
(Garratt, 1992). Even with this value, the analysis of the similarity functions shows that exist an
underestimation for lower values of u,. This topic requires further study due most of research
about drag coefficients at air-water interface were based on sea or deeper water bodies than our
study site.

Computed roughness Reynolds number (Re,) indicates that most of the time we had
aerodynamic rough flow on the surface, despite the presence of ice over the night. This roughness
is explained due to the shallowness of the lagoon, as we mentioned before. High wind speed and
low depth of the lagoon induce short and fast waves and wavelets over the surface, increasing the
aerodynamic roughness length (z,) and, by extension, Re,.

Roughness scaling lengths for temperature (zr) and humidity (z,) were studied
comparing the parametrizations from Garratt (1992) (Equations (57) and (59) for z;, Equations

(58) and (60) for z;) and with Hicks (1975) (Equation (62) for z; and (63) for z;). Since there are
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not explicit values of z; or z; we could not verify the performance of those models. Our results on

bulk transfer coefficients show that Garratt’s equations, that include molecular and turbulent

processes, could be a better approximation of those scaling lengths.

Final discussion

As we mentioned before, there is a significant lack of studies of salars. Furthermore, few
studies focus on intraday variations of atmospheric stability or turbulent fluxes over shallow
lagoons.

Lack of data does not allow a proper estimation of stability, since isolation and extreme
meteorological conditions reduce the length of campaigns, but despite these inconveniences,
similarity functions could be evaluated. In this regard, our results are not conclusive. Even more,
all studies about similarity functions are not conclusive for all type of surface, so our results on
this subject must be considered a suggestion rather than a concrete formulation.

Bulk transfer coefficients and roughness scaling lengths are an example of the lack of
studies of these subjects on extremely shallow lakes. Drag coefficient and aerodynamic roughness
length are highly dependent of momentum transfer between air and water. Shallowness
influences directly the momentum on water due to dissipation of this, produced by the non-slip
condition imposed by the sediments. As we mentioned before, a different type of wind-generated
waves occurs on this kind of shallow systems, which invalidates many assumptions of
parametrized models.

Finally, our suggested parametrizations for momentum, heat and water transfer
(Equations (64), (65) and (66)) could allow the obtaining of more data from salars and shallow
lakes in general, since it simplifies turbulent fluxes. Evidently, more data is required to confirm

our assumptions.
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Figure captions

Figure 1: Location of Salar del Huasco, region of Tarapacda, Northern Chile (20°19'40"S,
68°51'25"W) (A) and measurement site for both campaigns in Salar del Huasco (late October

2015 and May 2016) (B). Source: Google Earth.

Figure 2: Deployment of the sonic anemometer (right end of the lower tube) and the standard

meteorological station. May of 2016.

Figure 3: Measured time series of A) wind speed, B) air and water temperatures, C) short wave
radiation (H_sw, orange line) and net radiation (NR, purple line), and D) heat turbulent fluxes:
sensible heat (H_O, red line) and latent heat (LE_O, light blue line), for both campaigns. Solid lines

represent data from late October of 2015 campaign, dotted lines are from May of 2016 campaign.

Figure 4: Dimensionless parameter of Monin-Obukhov (, red dots) for A) October-November of

2015 and B) May of 2016. Blue shaded areas represent stable conditions, orange areas represent

unstable conditions and light red represent unstable conditions tending to free convection.

Figure 5: Roughness Reynolds number for October-November of 2015 campaign (A) and May of

2016 campaign (B). Green area represents flow over rough surface and light blue area represents

flow over smooth surface.

Figure 6: Estimation of Charnock coefficient through analysis of non-stable momentum transfer.

Figure 7: Time series of modeled z_T according to Garratt (1992) and Hicks (1975) for both
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campaigns.

Figure 8: Time series of modeled z_q according to Garratt (1992) and Hicks (1975) for both

campaigns.

Figure 9: Evaluation of similarity functions for momentum transfer on data from A) October-

November of 2015 and B) May of 2016 campaigns.

Figure 10: Evaluation of similarity functions for heat transfer on data from A) October-November

of 2015 and B) May of 2016 campaigns.

Figure 11: Evaluation of similarity functions for water vapor transfer on data from A) October-

November of 2015 and B) May of 2016 campaigns.

Figure 12: Comparison between drag coefficient (C_D) and neutral drag coefficient (C_(D_N )) for

unstable and stable atmospheric conditions (A and B respectively).

Figure 13: Neutral drag coefficients parametrized for October-November of 2015 (A) and May of

2016 campaigns (B)

Figure 14: Comparison between heat transfer coefficient (C_H) and neutral heat transfer

coefficient (C_(H_N )) for unstable and stable atmospheric conditions (A and B respectively).
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Figure 15: Neutral heat transfer coefficients parametrized for October-November of 2015 (A) and

May of 2016 campaigns (B)
Figure 16: Comparison between water vapor transfer coefficient (C_W) and neutral water vapor
transfer coefficient (C_(W_N )) for unstable and stable atmospheric conditions (A and B

respectively).

Figure 17: Neutral water vapor transfer coefficients parametrized for October-November of 2015

(A) and May of 2016 campaigns (B)

Figure 18: Correlation between wind speed and shear velocity for both campaigns

Figure 19: Estimation of heat transfer coefficient for both campaigns

Figure 20: Estimation of humidity transfer coefficient for both campaigns

Table captions

Table 1: Installation detail for the sonic anemometer and the standard meteorological station for

both campaigns.

Table 2: Skill Index evaluated for each similarity function under stable and unstable atmospheric

conditions.
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Figure 1: Location of Salar del Huasco, region of Tarapacd, Northern Chile (20°19'40"S,
68°51'25"W) (A) and measurement site for both campaigns in Salar del Huasco (late October 2015
and May 2016) (B). Source: Google Earth
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Figure 4: Dimensionless parameter of Monin-Obukhov ({, red dots) for A) October-November of
2015 and B) May of 2016. Blue shaded areas represent stable conditions, orange areas represent
unstable conditions and light red represent unstable conditions tending to free convection.
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Figure 5: Roughness Reynolds number for October-November of 2015 campaign (A) and May of
2016 campaign (B). Green area represents flow over rough surface and light blue area represents

flow over smooth surface.
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Figure 8: Time series of modeled z, according to Garratt (1992) and Hicks (1975) for both
campaigns.
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Figure 9: Evaluation of similarity functions for momentum transfer on data from A) October-
November of 2015 and B) May of 2016 campaigns.
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Figure 10: Evaluation of similarity functions for heat transfer on data from A) October-November
of 2015 and B) May of 2016 campaigns.
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Figure 11: Evaluation of similarity functions for water vapor transfer on data from A) October-
November of 2015 and B) May of 2016 campaigns.
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Figure 12: Comparison between drag coefficient (Cp) and neutral drag coefficient (Cp,, ) for
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Figure 17: Neutral water vapor transfer coefficients parametrized for October-November of 2015
(A) and May of 2016 campaigns (B)
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Figure 18: Correlation between wind speed and shear velocity for both campaigns
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Figure 19: Estimation of heat transfer coefficient for both campaigns
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Figure 20: Estimation of humidity transfer coefficient for both campaigns
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Table 1

1st campaign (Oct-Nov 2015)

Instrument f P vA
Model [Hz] [min] [m]
Sonic Anemometer Irgason 20 10 1.45
Temperature sensor Model 107 20 10 1.55
Barometer PTB110 20* 10 1.55
Pyranometer CS300 0.2 10 1.30
Net Radiometer NR-Lite2 0.2 10 1.30
Barometer CS106 0.2 10 1.50
Anemometer Wind Monitor 05103 0.2 10 1.74
Temperature and RH sensor HMP60-L1 0.2 10 1.30
Water temperature sensor U22-001 0.0167 10 -
2nd campaign (May 2016)
Instrument f P vA
Model [Hz] [min] [m]
Sonic Anemometer Irgason 25 5 1.21
Temperature sensor Model 107 25 5 2.02
Barometer PTB110 25* 5 1.4
Pyranometer CS300 1 5 1.25
Net Radiometer NR-Lite2 1 5 1.25
Barometer CS106 1 5 1.4
Anemometer Wind Monitor 05103 1 5 3.13
Temperature and RH sensor HMP60-L1 1 5 2.83
Water temperature sensor U22-001 0.0167 5 -

* Sample data was collected with the mentioned frequency, but response time was 1 s



Table 2

Skill Index
Function Author Oct-Nov 2015 May 2016
Stable Unstable Combined Stable Unstable Combined
Webb (1970) 0.9510 - 0.9510 0.8834 - 0.8834
Businger etal. (1971) 0.9515 0.8545 0.8596 0.8835 0.9006 0.8956
ym Dyer (1974) 0.9509 0.8559 0.8609 0.8834 0.9007 0.8955
Hogstrom (1988) 0.9508 0.8545 0.8596 0.8834 0.9006 0.8955
Kader & Yaglom (1990) - 0.8542 0.8542 - 0.3763 0.3763
Webb (1970) 0.9905 - 0.9905 0.8426 - 0.8426
Businger etal. (1971) 0.9904 0.9585 0.9629 0.8409 0.7123 0.7897
Yh Dyer (1974) 0.9905 0.9591 09634 0.8431 0.7108 0.7908
Hogstrom (1988) 0.9905 0.9585 0.9629 0.8435 0.7123 0.7916
Kader & Yaglom (1990) - 0.8734 0.8734 - 0.7698 (.7698
yw Webb (1970) 0.9999 - 0.9999 0.9997 - 0.9997

Dyer (1974) 0.9999 0.9999 0.9999 0.9997 0.9675 (.9989
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